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Résumé
L’objectif de cette thèse est l’étude de la variabilité inter-annuelle en Atlantique Tropical :
nous étudions plus particulièrement les rôles des processus couplés liés à la dynamique li-
néaire et ceux liés à l’influence de la variabilité basse fréquence du Pacifique Tropical de type
El Niño.
La méthodologie adoptée consiste en la construction d’un modèle couplé de complexité
intermédiaire de l’Atlantique Tropical. La composante atmosphérique est le modèle global
QTCM développé à UCLA1. La composante océanique consiste en un modèle linéaire dont les
paramètres ont été estimés à l’aide d’une décomposition en modes baroclines d’une simula-
tion d’un modèle océanique de circulation générale (CLIPPER). Cette étude préalable a révélé
une dominance de la contribution du second mode barocline aux anomalies inter-annuelles
de courants zonaux et de niveau de la mer, mais aussi l’importance de la contribution des six
premiers modes baroclines à la variabilité observée. L’analyse des observations altimétriques
et de la SST, des modes verticaux issus des champs CLIPPER et de simulations avec le modèle
linéaire ont permis de mettre en évidence la propagation d’ondes de Kelvin et de Rossby,
ainsi que leurs réflexions aux frontières. Ces résultats suggèrent que la dynamique linéaire
joue un rôle très important dans l’ajustement océanique au forçage par le vent et plus géné-
ralement dans les processus couplés océan-atmosphère en Atlantique Équatorial.
Les résultats des simulations couplées avec ou sans le forçage du Pacifique et avec ou sans
interactions océan-atmosphère dans l’Atlantique Équatorial indiquent que la part dominante
de la variabilité dans l’Atlantique Équatorial provient des télé-connexions avec la variabilité
du Pacifique. Néanmoins, les échelles temporelles de la variabilité en Atlantique Équatorial
ne peuvent pas s’expliquer par l’unique forçage à distance lié à ENSO. Nous démontrons que
l’énergie dans la bande de fréquences 1-3 ans observée dans les champs de température de
surface et de tension zonale du vent, est en partie liée aux interactions locales air-mer, et n’est
pas une réponse linéaire à ENSO.
Ainsi, nos résultats soulignent la complexité du système océan-atmosphère de l’Atlan-
tique Équatorial, dont la prédictabilité dépend fortement de la variabilité du Pacifique Tropi-
cal de type El Niño, ainsi que de la variabilité atmosphèrique intra-saisonnière.




The objectives of this Thesis is to study the coupled interannual variability in the Tropical
Atlantic and the teleconection with the Tropical Pacific variability
We first investigate the low frequency variability of the Tropical Atlantic vertical structure
(1981-2000) based on the CLIPPER ocean General Circulation Model (OGCM). We aim at deter-
mining to what extent the observed variability can be explained by the low frequency wave
dynamics. The linear vertical mode of CLIPPER monthly climatological stratification are es-
timated along the equator. Then, the baroclinic mode contributions to surface zonal current
and sea level anomalies are calculated and analysed at interannual timescales. The second
baroclinic mode is the most energetic. The first (third) mode exhibits a variability peak in
the west (east). The summed-up contribution of the high-order baroclinic modes (4-6) is as
energetic as the gravest modes and is larger in the east. Wave components are then derived
by projection onto the associatedmeridional structures. The effect of longitudinal boundaries
near the equator is taken into consideration. Equatorial Kelvin and Rossby waves propaga-
tions, with phases speed close to the theory, are identified for the first three baroclinic modes.
The comparison with a 6-baroclinic-mode Ocean Linear Model (OLM) corroborates the pro-
pagating properties of the CLIPPERwaves coefficients. An estimation of the meridional boun-
dary reflection efficiency indicates that wave reflections take place at both boundaries. A 65%
reflection efficiency is found at the eastern boundary.
Our study suggest that low-frequency wave dynamics is to a large extent at work in the
Tropical Atlantic.
On the basis of what is known on the Pacific El Niño-Southern Oscillation mode (ENSO),
this may provide a guidance for investigating the ocean-atmosphere mechanisms that can
lead to the Atlantic Equatorial Mode. In that way, a coupled Tropical Intermediate Model
for the Atlantic Climate Studies (TIMACS) is designed to study the relative part played by
remote ENSO forcing and the local air-sea coupling in the Equatorial Atlantic. The oceanic
component of TIMACS consists in the OLM coupled to a simple mixed layer model. In a for-
ced context, it is shown to simulate realistic Sea Surface Temperature (SST) variability in the
equatorial band. The atmospheric component is the global general circulation atmospheric
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8model developed at UCLA (named QTCM). This model is shown to simulate realistic cha-
racteristics of ENSO tele-connections on the Tropical Atlantic sector, namely the relaxation of
the North East trades winds and the intensification of the equatorial westerlies in the boreal
spring usually consecutively to an El Niño event.
The results of coupled experiments with or without Pacific (ENSO) forcing andwith or wi-
thout explicit air-sea interaction in the equatorial Atlantic indicate that most of the equatorial
Atlantic SST interannual variability is forced by ENSO. For instance without ENSO forcing the
model only sustains oscillation in the presence of atmospheric noise. The characteristics of the
unstable coupled modes allowed in the equatorial Atlantic system are investigated, which
shows that damped modes are favored consistently with the model experiments. They are
however sufficiently energetic to modify the spectrum of variability expected from the sole
Pacific ENSO forcing towards higher and lower frequencies. In particular, it is demonstrated
that the peak in SST variability in the 1 to 3 year−1 frequency band as observed in the equa-
torial Atlantic is due to the local air-sea interactions that is not a linear response to ENSO.
Also, the presence of inter-decadal variability in the model that is not correlated to Pacific
indices suggests that part of the decadal variability observed in the tropical Atlantic could be
associated to equatorial wave dynamics. Our results point out the complexity of the Equa-
torial Atlantic ocean-atmosphere system which predictability depends on the Pacific ENSO
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Préambule
Il est maintenant bien reconnu que les océans tropicaux jouent un rôle fondamental dans
la régulation thermique du climat de la Terre.
L’originalité dynamique essentielle des régions équatoriales est que la force de Coriolis
devient très petite lorsque l’on se rapproche de l’équateur, pour s’y annuler en changeant
de signe. L’équateur se comporte alors comme un guide d’onde et permet aux ondes plané-
taires de se propager rapidement (par comparaison aux moyennes et hautes latitudes). En
conséquence, les océans tropicaux ont une réponse rapide et prononcée aux variations sai-
sonnières et pluriannuelles de la tension de vent. Ce concept d’ondes longues équatoriales
est primordial pour l’analyse de l’ajustement océanique et pour la compréhension de phéno-
mènes comme les événements El Niño observés dans l’océan Pacifique Tropical.
La théorie majeure pour expliquer la nature oscillante d’El Niño Southern Oscillation
(ENSO) admise au cours du programme de recherche TOGA2 est celle de l’oscillateur retardé
[Shopf et Suarez ,1988], basée sur les effets asynchrones et opposés d’ondes océaniques équa-
toriales et de leur réflexion à la frontière Ouest du bassin. Grâce à un effort scientifique inter-
national et à un réseau de mesures performant, de nombreux progrès ont été réalisés et on
arrive aujourd’hui à prévoir le phénomène (déclenchement, intensité, durée) avec un certain
succès, jusqu’à six mois à l’avance.
Bien que les deux bassins tropicaux Pacifique et Atlantique présentent des caractéris-
tiques géographiques différentes, telles que leur trait de côte, leur topographie ou leur lar-
geur, leurs distributions moyennes de température, de salinité et de vitesse zonale sont large-
ment similaires. Ces caractéristiques communes permettent de penser que l’on peut trouver
des mécanismes semblables dans les deux bassins, pour expliquer les grands aspects de leur
variabilité respective.
2de l’Anglais Tropical Ocean-Global Atmosphere
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Bien que l’océan Atlantique Tropical ait reçu moins d’attention jusqu’à aujourd’hui, sa
variabilité influe également de manière significative les conditions climatiques dans de nom-
breuse régions du Monde. Par exemple, les fluctuations de la circulation océanique en At-
lantique Équatorial influent la variabilité inter-annuelle à décennale en Atlantique Nord. De
plus, le climat des continents qui bordent le bassin Atlantique Tropical est sujet aux fluc-
tuations de la variabilité océanique, comme celui de régions plus lointaines allant du conti-
nent Nord Américain à l’Europe, avec des conséquences socio-économiques importantes. En
particulier, l’étude (voire la prédiction) de la variabilité climatique océanique est un enjeux
primordial pour les pays limitrophes au bassin Atlantique Tropical dont l’économie est for-
tement dépendante des ressources halieutiques et des rendements agricoles. De grands pro-
grammes nationaux et internationaux sont actuellement dédiés à son observation (PIRATA3,
EGÉE4, AMMA5).
C’est dans ce contexte que cette thèse propose de documenter la variabilité interannuelle
du bassin Atlantique Tropical en terme d’ondes équatoriales. Nous étudierons ensuite les
rôles respectifs du couplage local océan-atmosphère et des influences de la variabilité du Pa-
cifique Tropical sur la variabilité en Atlantique Équatorial.
3de l’Anglais Pilot Research mourred Array in the Tropical Atlantic
4Étude de la circulation océanique et de sa variabilité dans le golfe de GuinÉE
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Chapitre 1
Introduction
L’océan Atlantique est au coeur des études climatiques car il est un acteur essentiel des
échanges de chaleur inter-hémisphériques et de la redistribution des masses d’eau entre
l’équateur et les latitudesmoyennes. De part sa taille plus réduite, la proximité des continents
et les caractéristiques du forçage atmosphérique, il présente une dynamique plus complexe
que son voisin le Pacifique Tropical.
La variabilité de l’Atlantique Tropical est fortement dominée par le cycle saisonnier. Ce-
pendant, bien que moins marquées que dans le Pacifique Tropical, les déviations par rapport
à ce cycle saisonnier ne sont pas négligeables. Les répercussions socio-économiques sont im-
portantes sur les pays limitrophes (mousson africaine, pêches côtières...) [Vizy et Cook, 2001],
ce qui motive les études réalisées dans le cadre des projets nationaux (PNEDC, AMMA) et
internationaux (CLIVAR). Cette variabilité, aux échelles de temps s’étendant sur quelques
années, est caractérisée par un mode de type équatorial, baptisé Niño Atlantique, par compa-
raison à la variabilité de type El Niño du Pacifique Équatorial, ainsi que par une structure
inter-hémisphérique, dont les centres d’action se situent de part et d’autre de l’équateur.
Beaucoup d’hypothèses ont été émises sur cette variabilité, allant des effets locaux d’inter-
action air-mer, à des télé-connexions lointaines comme celle qu’exerce le Pacifique Tropical à
travers les anomalies de la circulation atmosphérique développées lors des phénomènes El
Niño, en passant par l’influence des régions extra-tropicales et en particulier celle de l’Oscil-
lation Nord Atlantique.
Dans ce chapitre, nous décrivons les caractéristiques de la variabilité interannuelle de
l’atmosphère et de l’océan dans l’Atlantique Tropical. Cette présentation préliminaire amène
à faire un parallèle avec la variabilité interannuelle dans le Pacifique Tropical bien mieux
comprise, et en particulier avec le phénomène El Niño. Nous résumons ensuite l’état des
connaissances sur les télé-connexions tropicales et extra-tropicales en liaison avec El Niño.
Ceci nous conduit aux motivations plus spécifiques de la présente étude. Nous présentons
alors les objectifs scientifiques et la méthodologie adoptée.
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14 1.1. L’Atlantique Tropical, Présentation et Enjeux Scientifiques
1.1 L’Atlantique Tropical, Présentation et Enjeux Scientifiques
C’est dans les tropiques que le réchauffement des masses d’eau superficielles est le plus
intense : le gain de chaleur par l’océan est positif, contrairement aux régions des moyennes et
hautes latitudes. Ce réchauffement équatorial crée une zone de basses pressions vers laquelle
affluent les masses d’air. Ainsi, la zone intertropicale est soumise à un régime d’Alizés (du
latin Alis, qui évoque la permanence et la douceur relative à ces vents) et dont les variations
saisonnières conditionnent celles de l’océan (Fig. 1.1). Plus précisément, le bassin Atlantique
Tropical est le siège de la convergence des Alizés de Sud-Est dans l’hémisphère Sud et de
Nord-Est dans l’hémisphère Nord, respectivement générés par les anticyclones de St Hélène
et des Açores. Le conflit qui en résulte a pour conséquence la création et l’entretien quasi
permanent de la Zone Intertropicale de Convergence (ITCZ1). Cette zone de convergence est
constituée de nombreuses cellules convectives, génératrices de fortes précipitations (Fig. 1.1),
et est caractérisée par un régime de vents extrêmement variable. L’ITCZ s’étend sur les conti-
nents limitrophes et est animée d’un mouvement oscillatoire saisonnier, Nord/Sud (Fig. 1.1).
FIG. 1.1: La circulation atmosphérique moyenne (1992-2000) de surface dans l’Atlantique
Tropical, pour les mois de Janvier et Juillet, à partir des données des satellites
ERS1/2 est représentée avec des flèches. Les Alizés du Nord-Est (Sud-Est) sont
représentés en bleu (vert). Les précipitations (mm/jour) moyennes (1992-2000) à
partir des données du Global Precipitation Climatology Project (GPCP) sont re-
présentées en jaune et les isothermes 23˚C, 25˚C et 27˚C de la température de sur-
face moyenne (1992-1999) à partir des données TAOSTA [Vauclair et du Penhoat,
2001] sont respectivement tracées en rose, orange et rouge.
1de l’Anglais : Inter-Tropical Convergence Zone
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Ces excursions méridiennes sont liées au basculement saisonnier de la Terre, et régissent
l’alternance des saisons sèches et des saisons des pluies sur ces continents. Par exemple,
l’ITCZ survole la Guyane deux fois par an et détermine un cycle saisonnier modulé par un
cycle semi-annuel, définissant quatre saisons de périodes inégales. Tout d’abord, on observe
la petite saison des pluies, de la mi-Novembre à mi-Février, lorsque l’ITCZ s’achemine vers le
Sud, suivie du «petit été deMars», quand l’ITCZ atteint sa position extrême Sud. Cette époque
de l’année correspond pour la Guyane à une accalmie des précipitations, mais l’expose à l’air
maritime humide des Alizés de Nord-Est. Dès le mois d’Avril, c’est la saison des pluies :
l’ITCZ effectue sa remontée lente vers le Nord et arrose copieusement la Guyane au gré de
ses ondulations et de son activité. Lorsque l’ITCZ est rejetée au Nord, le beau temps s’installe :
c’est la saison sèche. La Guyane reçoit un air plus sec, en provenance du Sud-Est.
FIG. 1.2: Coupe longitudinale de la température moyenne (1993-1998) dans les 300 pre-
miers mètres le long de l’équateur en Atlantique, à partir des données TAOSTA
[Vauclair et du Penhoat, 2001]. L’isotherme 20˚C, caractéristique de la position de
la thermocline, est représentée en trait épais. Les isothermes 16˚C et 24˚C, caracté-
ristiques de l’épaisseur de la thermocline sont représentées en pointillés.
D’un point de vue océanique, la positionmoyenne de l’ITCZ se situe aux alentours de 5˚N.
C’est l’équateur météorologique bien connu des navigateurs. Elle est associée à une zone où
la température de surface (SST2) est maximale (Fig. 1.2). En hiver boréal, les Alizés de Sud-
Est sont faibles, alors que ceux de Nord-Est sont intenses : l’ITCZ est très équatoriale et est
associée au réchauffement saisonnier dans le Golfe de Guinée. En été boréal, nous assistons
à l’excursion méridienne de l’ITCZ vers le Nord (autour de 10˚N). La zone de forts vents est
maintenant centrée sur l’équateur et l’intensité du vent a fortement augmenté dans toute la
bande équatoriale. Le long des côtes du Golfe de Guinée, les vents dominants sont alors de
Sud-Ouest, engendrant ainsi un phénomène de mousson, dite mousson africaine.
2Sea Surface Temperature
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La structure spatiale des vents et la forme des continents limitrophes induit des remon-
tées d’eaux froides le long des côtes Est. De plus, la convergence des Alizés au niveau de
l’équateur thermique induit une divergence du transport d’Ekman et par conséquent crée
une zone de résurgence d’eaux profondes (Fig. 1.2), froides et riches en sels nutritifs (nitrates
et phosphates) appelée upwelling équatorial. Le transfert dans la zone d’éclairement solaire
de ces eaux riches en carbone dissout (DIC3) augmente la production primaire, et définit une
région biologiquement très productive, contrairement aux régions oligotrophes avoisinantes
[Loukos et Mémery, 1999]. Ce sont donc des zones à forte activité de pêche, dont la variabi-
lité est un facteur déterminant pour les ressources halieutiques des pays limitrophes. Dès les
années 1970, près de 50% des pêches mondiales (anchois et sardines) étaient réalisées dans
les régions d’upwelling (Rapports FAO). Ce sont aussi des zones où la pêche thonière est très
importante. La compréhension des mécanismes de ces remontées d’eau froide et surtout leur
variabilité est donc d’un grand intérêt pour la gestion des pêcheries.
L’annulation et le changement de signe de la force de Coriolis au passage de l’équateur
induisent une dynamique océanique propre aux régions tropicales. Cette originalité dyna-
mique, ainsi que le forçage des Alizés fait de l’Atlantique Tropical un océan fortement baro-
cline. Ainsi, on observe la présence d’une thermocline équatoriale permanente et très mar-
quée. De plus, les grandes structures atmosphériques, dont la direction privilégiée est es-
sentiellement zonale, imposent aux couches superficielles de l’océan une circulation zonale
intense. Ainsi, ce régime de vent d’Est entraîne les eaux chaudes de surface vers l’Ouest, le
long de l’équateur, créant par la même occasion une pente de la surface de l’océan et de la
thermocline, qui respectivement remonte et s’approfondit d’Est en Ouest (Fig. 1.2). Dans la
bande équatoriale, les variations saisonnières de la pente de la thermocline sont directement
liées à la variabilité du forçage atmosphérique (vent et flux de chaleur). Ainsi, l’inclinaison
de la thermocline est maximale en été boréal, lorsque les Alizés de Sud-Est sont maximaux à
l’équateur.
La chaleur emmagasiné par l’océan dans les régions tropicales est redistribué aux régions
des moyennes et hautes latitudes via une circulation océanique fortement barocline. Du fait
du régime de vents d’Est, en Atlantique Tropical, le transport moyen intégré entre la surface
et 1500 mètres de profondeur est dirigé vers le Nord-Ouest et l’Ouest, tandis qu’en dessous,
la circulation thermohaline entraîne des eaux froides vers le Sud.
La circulation océanique moyenne de surface se compose de deux gyres subtropicales
anticycloniques, dont les branches basses latitudes sont représentées par le Courant Nord
Équatorial (NEC4) au Nord et le (SEC5) au Sud [Bourles et al., 1999], délimitées par un système
3de l’Anglais : Dissolved Inorganic Carbon
4de l’Anglais : North Equatorial Current
5de l’Anglais : South Equatorial Current
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FIG. 1.3: Radiale à 23˚W, à partir des données S-ADCP (A) et L-ADCP (B) de la compagne
Equalant 99. C) Vision tridimensionnelle de la circulation zonale en Atlantique
Équatoriale (Stramma et Schott [1999]). D) Carte de la circulation superficielle.
Les courants de surface (sub-surface) sont représentés en traits pleins (pointillés).
de courants équatoriaux. Stramma et Schott [1999] donnent une vision tridimensionnelle de
la circulation zonale superficielle et sub-superficielle dans l’Atlantique équatorial (Fig. 1.3C).
La circulation de surface est dominée par un écoulement vers l’Ouest, le SEC, qui se compose
de trois branches. Il est maximal vers 4˚S et 2˚N, où il atteint respectivement des vitesses de
l’ordre de 60 cm.s−1 et 30 cm.s−1. Le SEC, qui se sépare en deux au niveau de la côte bré-
silienne pour former le Courant du Brésil (BC) et alimenter la partie supérieure du Courant
Nord Brésilien (NBC6, fortement tourbillonnaire) [Peterson et Stramma, 1990], laisse néan-
moins sa place entre 5˚N et 10˚N au Contre-Courant Équatorial Nord (NECC7). Le NECC
s’écoule contre les vents dominants vers la côte africaine. L’intensité de ce courant est liée à
la position de l’ITCZ, peu intense en hiver boréal lorsque l’ITCZ est proche de l’équateur, il
6de l’Anglais : North Brazil Current
7de l’Anglais : North Equatorial Conter Current
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se renforce et s’étend au delà de 20˚W lorsque l’ITCZ remonte au Nord [Richardson et McKee,
1984]. En été et en automne boréal, ce courant alimente en partie le Courant de Guinée (GC8)
[Richardson et Walsh, 1986].
La structure verticale de la circulation océanique en Atlantique Équatorial fait apparaître
de forts cisaillements verticaux et horizontaux. La circulation sub-superficielle est essentiel-
lement conditionnée par le Sous-Courant Équatorial (EUC9), qui s’écoule vers l’Est, au coeur
de la thermocline. Ce courant est alimenté principalement par les eaux originaires des ré-
gions sub-tropicales Sud, chaudes et salées, via une re-circulation du Sous-Courant Nord
Brésilien (NBUC10) [Peterson et Stramma, 1990]. D’Ouest en Est, ce courant s’atténue sensi-
blement, remonte vers la surface, puis exhibe une structure en méandres et des variations
d’intensité. De part et d’autre de l’EUC, plus en profondeur, se trouvent au centre du bas-
sin les Sous-Courant Équatorial Nord et Sud (NEUC et SEUC11), associés à la thermostad
équatoriale [Tsuchiya, 1986]. L’alternance des courants vers l’Est et vers l’Ouest continue plus
en profondeur, avec notamment le Courant Équatorial Intermédiaire (EIC12) vers 300m de
profondeur, centré à l’équateur et les Contre Courants Intermédiaires Nord et Sud (NICC et
SICC13) transportant à eux deux environ 20 sv (= 20.106m3.s−1) de part et d’autre de l’équa-
teur vers 2˚ de latitude et entre 400 et 1000 m de profondeur [Stramma et Schott, 1999]. Ces
courants profonds, ainsi que la superposition de courants alternés (deep jets) qui pénètre jus-
qu’à 3000m, sont similaires à leurs homologues de l’océan Pacifique, bien que les échelles
verticales de ces courants profonds soient plus grandes dans l’Atlantique (Fig. 1.3) [Gouriou
et al., 2001].
La variabilité de la température de la mer est gouvernée par celle des vents et des flux de
chaleur, mais aussi par la circulation océanique à travers l’advection verticale et horizontale
des courants. La SST dans l’Est de l’Atlantique équatorial est dominée par le cycle annuel
(malgré le cycle semi-annuel du soleil). En raison de la faible épaisseur de la couche homo-
gène de surface et des remontées d’eaux froides subsuperficielles le long de l’équateur et
des côtes (Fig. 1.2), le Golfe de Guinée connaît une variabilité saisonnière de la SST parti-
culièrement importante, pouvant atteindre 7˚C [Merle, 1983]. Cependant, les upwellings ne
s’expliquent pas uniquement par le régime de vents locaux, mais aussi par celui des vents
sur l’ensemble du bassin, via les ondes de Kelvin équatoriales [Houghton, 1983 ; Katz, 1987 ;
Mc Creary et al. 1984]. Dans le Golfe de Guinée, les températures de surface atteignent leur
maximum aux mois de Mars et Avril (∼ 28˚C à 10˚W-0˚N), lorsque les vents équatoriaux sont
faibles et que la thermocline dans l’Est du bassin est à sa position la plus profonde (∼ 70m à
8de l’Anglais : Guinea Current
9de l’Anglais : Equatorial Under Current
10de l’Anglais : North Brazilian Under Current
11de l’Anglais : North and South Equatorial Under Currents
12de l’Anglais : Equatorial Intermediate Current
13de l’Anglais : North and South Intermediate Counter Currents
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FIG. 1.4: Répartition de la population en 1995 (habitants/km2), à partir des données du
projet Gridded Population of the World (GPW). Concentration moyenne (1979-
1986) en chlorophylle-a (mg/m3), à partir des données satellites Coastal Zone
Color Scanner (CZCS). Variabilité (1982-2001) des précipitations (mm/jour), à
partir des données GPCP.
10˚W-0˚N). De plus, durant cette saison, le rayonnement solaire incident est maximal (le soleil
passe au zénith). La région dont la SST excède 27˚C s’étend de 8˚S à 5˚N (Fig. 1.1). Lorsque
l’année progresse, les Alizés de Sud-Est s’intensifient en créant un gradient zonal de pression
et une remontée de la thermocline (∼ 35m à 10˚W-0˚N) : c’est le refroidissement saisonnier
dans le Golfe de Guinée. Les températures de surface le long des côtes africaines atteignent
leur minimum au mois de Juillet (renforcement de l’upwelling côtier), tandis que celles du
Sud-Est du Golfe de Guinée l’atteignent un mois plus tard (∼ 23˚C à 10˚W-0˚N). En Juillet et
Août, une langue d’eau froide (Cold Tongue) se forme dans l’Est du bassin, centrée légèrement
au Sud de l’Équateur (Fig. 1.1).
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EnAtlantique Tropical, le cycle annuel est lemode de variabilité couplé océan-atmosphère
dominant. Le cycle saisonnier océanique répond directement à la variabilité du forçage atmo-
sphérique (vents et flux de chaleur) [Xie, 1994]. Nous avons vu que l’inclinaison (zonale et
méridienne) de la thermocline est directement liée à la variabilité des vents. Les variations
du système complexe de courants océaniques, qui maintiennent l’équilibre entre les forces
de gradient de pression et la friction du vent, sont également importantes au cours du cycle
saisonnier. La structure moyenne de SST est influencée par les conditions atmosphériques et
par la circulation océanique à travers l’advection (zonale et verticale) des courants moyens.
Mais la température de surface de l’océan modifie aussi la circulation atmosphérique et en
particulier la position de l’ITCZ. En effet, la SST est le paramètre contrôlant le système cou-
plé océan-atmosphère. Dans les tropiques, une SST plus chaude que la normale est associée
à une convection accrue et à une modification dans la force et la direction des Alizés, qui
se manifeste par une convergence locale accrue dans les basses couches de l’atmosphère. In-
versement, une SST plus froide que la normale est associée à une subsidence accrue et à une
atmosphère plus stratifiée dans les basses couches. Néanmoins, contrairement au Pacifique
où les interactions air-mer sont le mécanisme qui initie le cycle saisonnier, l’étroitesse du bas-
sin Atlantique Tropical et la présence de fortes zones de convection continentales font que
les moussons continentales jouent un rôle bien plus important. Par exemple, des expériences
utilisant des modèles atmosphériques de circulation générale montrent que les variations sai-
sonnières des vents dans le Golfe de Guinée sont principalement dues à la mousson africaine
[Li et Philander, 1997]. Le cycle saisonnier des vents équatoriaux est forcé par la mousson
continentale et par les interactions avec la SST équatoriale [Okumura et Xie, 2004].
D’un point de vue couplé, une modification de la position de l’ITCZ ou une perturbation
de la structure moyenne de température peut entraîner des déviations par rapport au cycle
saisonnier qui ne sont pas négligeables. Les amplitudes de variations de la température de
surface de la mer observées dans le Golfe de Guinée du signal diurne, saisonnier et inter-
annuel sont respectivement d’environ 0,5˚C, 5˚C et 2˚C. De plus, ces déviations par rapport
au cycle saisonnier ont des répercussions climatiques importantes. Les conséquences les plus
directes de la variabilité climatique observée dans l’Atlantique Tropical sont comparables à
celles d’El Niño dans le Pacifique. Dans cette région du monde où la répartition de la popu-
lation est principalement côtière et dont l’économie des pays limitrophes est essentiellement
tournée vers l’agriculture et la pêche (Fig. 1.4), les variations climatiques peuvent avoir des
conséquences dramatiques. Elles concernent l’abondance et la disponibilité des poissons pé-
lagiques côtiers, ainsi que les rendements des cultures et des élevages dans plusieurs pays de
l’Atlantique Ouest. La variabilité climatique dans la zone semi-aride du Nord-Est du Brésil
et du Sahel touche gravement la population locale. Ainsi en 1995 où la SST a été exceptionnel-
lement élevée dans le Golfe de Guinée et dans le Nord de l’Atlantique Tropical, 8 tempêtes
tropicales et 11 cyclones se sont développés sur l’Atlantique Tropical de Juin à Octobre 1995.
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1.2 La Variabilité Interannuelle Couplée en Atlantique Tropical
Bien que moins marquée que celle de l’océan Pacifique, l’océan Atlantique Tropical est
aussi le siège d’une forte variabilité climatique aux échelles de temps inter-annuelles à dé-
cennales. En effet, surimposée au cycle annuel dominant, on observe une variabilité basse
fréquence importante, dont la période s’étend de quelques mois à plusieurs années. Par
exemple, la température de surface en Atlantique Équatorial connaît des fluctuations im-
portantes d’une année sur l’autre. Sur la figure 1.5, la variabilité de la SST dans le Golfe de
Guinée (dans la région ATL3, définie par Zebiak [1993]), à laquelle nous avons retiré le cycle
annuel, fait apparaître plusieurs échelles de variabilité. On observe par exemple qu’une par-
tie significative de l’énergie se projette dans la bande de fréquence allant de 1 à 5 ans, et que la
SST en Atlantique Équatorial contient aussi une composante décennale importante (périodes
de 9 à 14 ans). Néanmoins, l’amplitude de ces fluctuations climatiques est significativement
inférieure à celle observée dans le Pacifique Équatorial Est (région NINO3) dominée par la
signature du phénomène El Niño. Par exemple, la variabilité de l’indice ATL3 calculée sur la
période 1950-2003 (0.47˚C) est deux fois plus faible que celle de l’indice NINO3 (0.89˚C).
FIG. 1.5: Séries temporelles des anomalies de SST (˚C) [Reynolds et Smith., 1994] moyen-
nées dans le Golfe de Guinée (ATL3 : 20˚W-0˚E/3˚S-3˚N) et dans l’Est du Pacifique
Tropical (NINO3 : 150˚W-90˚W/5˚S-5˚N). Nous avons retiré la tendance linéaire.
A droite : les spectres en puissance cumulés dans le temps (obtenus à partir d’une
décomposition en ondelettes [Torrence et Compo, 1998]). Les spectres sont norma-
lisés par rapport à la variance de chacune des séries temporelles.
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A l’échelle régionale aussi, on observe d’une année sur l’autre des conditions climatiques
fortement perturbées. Par exemple, la variabilité interannuelle du régime de précipitation au
Nord-Est du Brésil (Nordeste) est une illustration marquante de ces fluctuations climatiques.
Entre le milieu des années 1970 et le milieu des années 1980, le Nordeste a connu des ano-
malies pluviométriques relativement importantes, alors que vers la fin des années 1980, des
années de sécheresses prolongées ont été observées. Plus récemment, la région duNordeste a
connu des événements climatiques majeurs : l’été boréal 2001 y fut anormalement sec, tandis
que des inondations ont gravement touché la région courant Janvier 2004 (Fig. 1.6). De nom-
breuses études ont mis en évidence des corrélations entre les anomalies de SST en Atlantique
Tropical et les anomalies de précipitation dans le Nord-Est du Brésil et au Sahel, ainsi que sur
l’activité cyclonique qui touche les Caraïbes et la Floride [Landsea., 1993].
FIG. 1.6: Photographies dans la région semi aride de l’Est du continent Sud-Américain
(Nordeste Brésilien, État de Ceara) : contraste entre les conditions moyennes, l’été
boréal très sec de 2001 et les inondations de Janvier 2004. (Sources : Jose Marengo
CPTEC/Brazil).
1.2.1 Deux modes de variabilité dominants
Alors que la variabilité climatique inter-annuelle dans le Pacifique a pour moteur le phé-
nomène El Niño, celle de l’Atlantique Tropical se manifeste selon deux modes distincts : le
premier, le mode équatorial, similaire à El Niño, se caractérise par une modification du ré-
gime de vents dans l’Ouest du bassin et des changements de la température de la surface de
la mer dans le Golfe de Guinée ; le second, le mode inter-hémisphérique se traduit par des
variations de la SST dans les parties Nord et Sud du bassin Atlantique Tropical, de part et
d’autre de l’ITCZ.
a) Le mode équatorial
Le premier système de variabilité climatique - appelémode équatorial - se manifeste tous
les deux à quatre ans enmoyenne. Il se caractérise par un épisode chaud ou froid. Pendant un
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épisode chaud, on observe une relaxation des Alizés dans la partie Ouest du bassin équato-
rial. Conformément à la théorie linéaire de propagation des ondes longues équatoriales [Cane
et Sarachik, 1976, 1977, 1979, 1981 ; Philander, 1978], une telle perturbation des vents zonaux
peut provoquer la propagation vers l’Est, le long de l’équateur, d’un train d’ondes océaniques
de Kelvin, situées entre la surface et cent mètres de profondeur environ. Ces ondes, dites de
downwelling, ont tendance à approfondir la thermocline au cours de leur propagation. Ra-
pidement, en arrivant le long des côtes africaines (de l’ordre de un mois), ces ondes sont
capables de stopper les remontées d’eaux froides. De ce fait, des anomalies de la température
des eaux de surface dans le Golfe de Guinée peuvent apparaître, comme ce fut le cas durant
l’été boréal de 1996 (Fig. 1.7). Lors d’un épisode froid, le phénomène s’inverserait.
La signature de ce mode de variabilité en SST est principalement confinée dans l’Est de
l’Atlantique Équatorial : les anomalies chaudes sont généralement maximales dans la région
de la Cold Tongue entre 6˚S et 2˚N, de 20˚W à 5˚E. Certaines années, les anomalies chaudes se
propagent plus au Sud le long des côtes d’Afrique du Sud. On assiste alors à des anomalies de
température dans le système d’upwelling du Bengale : ce sont des Benguela Niños [Florenchie
et al. 2003 ; Rouault, Illig et al., 2004].
FIG. 1.7: Anomalies de SST en Juin 1996 à partir des données de SST de Reynolds et Smith.
[1994]. Anomalies de vent à partir des données satellites ERS1/2. Les anomalies
sont calculées par rapport au cycle saisonnier sur la période 1992-2000.
Ce mode de variabilité climatique est similaire, bien que de moindre ampleur, à celui que
l’on observe dans le Pacifique (El Niño dans sa phase chaude, La Niña pour sa phase froide).
Du fait de l’étroitesse du bassin, on n’assiste pas aux oscillations spectaculaires du Pacifique.
La période d’occurrence des événements chauds est d’approximativement 30 mois, avec 14
événements qui se sont déroulés durant les 40 dernières années (1963, 1966, 1968, 1973, 1974,
1981, 1984, 1987, 1988, 1993, 1996, 1997, 1999, cf. Fig. 1.5). L’été 2003 en est l’exemple le plus
récent. Ce mode de variabilité entraîne des variations de la température de sub-surface dans
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l’Est du bassin de l’ordre de 1˚C en moyenne mensuelle, atteignant parfois 3 à 4˚C dans le
fond du Golfe de Guinée, comme ce fut par exemple le cas lors de l’épisode chaud de 1984
ou celui plus récent de 1997-1998. Certains de ces épisodes peuvent avoir indirectement été
induits par la variabilité du Pacifique Tropical associée aux événements El Niño, comme cela
fut le cas en 1984 [Delecluse et al., 1994] et probablement en 1997. Il arrive parfois cependant
que des anomalies chaudes qui surviennent dans l’Atlantique soient sans apparente liaison
avec un quelconque phénomène El Niño, comme pour l’événement chaud de l’été 1996 [Han-
doh et Bigg, 2000].
Le premier événement bien documenté fut celui de 1963 car il a coïncidé avec le pro-
gramme d’observation EQUALANT [Merle, 1980]. Durant l’été boréal de 1963, les anomalies
de température de surface ont excédé 1,5˚C dans la zone ATL3. En raison de la synchronisa-
tion d’anomalies thermiques chaudes dans l’Est du bassin, de la relaxation des Alizés et du
déplacement vers le Sud de la zone de convection en été boréal 1963, Merle [1980] et Hisard
[1980] ont baptisé ce phénomène de Niño Atlantique. Les analyses de Servain et al. [1982] sur
des observations ont permis de mettre en évidence les connexions entre le forçage atmosphé-
rique dans l’Ouest du bassin et le réchauffement observé dans le Golfe de Guinée (sans pour
autant étudier la dynamique d’onde associée).
L’événement de 1984 s’est produit lors d’un autre programme d’observations appelé SE-
QUAL/FOCAL [Weisberg, 1984] et juste après l’intense événement El Niño de 1982-1983. Les
observations de sub-surface ont révélé un approfondissement de la thermocline équatoriale
dans l’Est du bassin [Philander, 1986], qui résultait d’un déplacement vers l’Est d’anomalies
chaudes le long du guide d’onde équatorial [Carton et Huang, 1994]. Delecluse et al. [1994] ont
montré un lien entre cet événement inter-annuel en Atlantique Équatorial et l’événement El
Niño dans le Pacifique Tropical (cf. § 1.3.2).
Handoh et Bigg [2000] ont analysé l’événement de 1996/1997 (Fig. 1.7) à partir de données
océaniques et atmosphériques issues d’observations satellites et ont suggéré un scénario basé
sur les propagations/réflexions d’ondes équatoriales pour expliquer la phase chaude de 1996
suivie de la phase froide en 1997.
Associées à ces anomalies thermiques chaudes, des modifications atmosphériques sont
observées. Tout d’abord les Alizés soufflent moins fort à l’Ouest de 20˚W, pendant que les
vents méridiens associés à la mousson d’Afrique du Nord sont affaiblis [Horel et al., 1986 ; Ze-
biak, 1993]. La figure 1.8 de Ruiz-Barradas et al. [2000] présente les structures spatiales d’ano-
malies associées aux événementsNiño Atlantique, à partir d’une analyse conjointe de données
océaniques et atmosphériques [Ruiz-Barradas et al., 2000]. On observe tout d’abord la signa-
ture en anomalies de SST, caractéristique du mode équatorial, bien que plus confinée dans
l’Est du bassin et plus étendue en latitude que dans l’analyse de Zebiak [1993]. Ce réchauffe-
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FIG. 1.8: Anomalies associées à la composante principale après rotation du mode équato-
rial, obtenues à partir d’une analyse en composantes principales de 5 variables : a)
contenu thermique (contours 0, 5.108J.m−2), b) tensions de vent (seules les ano-
malies supérieures à 0.02dyn.cm−2 sont représentées), c) SST (contours 0, 1˚C)
et d) réchauffement diabatique à 500 mb (contours 0, 1˚K.day−1). Les anoma-
lies positives (négatives) sont représentées en jaune (vert), et les contours zéros
sont omis. La série temporelle de la composante principale est représenté en e). La
moyenne glissante à 1 an est représentée en bleu. La variance expliquée de ce mode
est de 4,9%, mais correspond à une variance expliquée en SST de 17%. Figure de
Ruiz-Barradas et al. [2000].
ment de la SST dans le Golfe de Guinée s’accompagne d’un déplacement vers l’Est des eaux
chaudes au dessus de la thermocline (Fig. 1.9), ainsi que d’un déplacement vers le Sud de la
cellule de convection tropicale [Warner et da Silva, 1994]. Les anomalies de vent sont observées
jusqu’à une hauteur de 700 mb et sont associées à une convergence accrue des vents en des-
sous de ce niveau. Les vents à 200 mb font apparaître des circulations anticycloniques dans
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les deux hémisphères (Fig. 1.9). La convection est accrue au Sud de la position moyenne de
l’ITCZ et légèrement diminuée plus au Nord. En particulier, les pluies ont tendance à croître
sur les pays limitrophes du Golfe de Guinée [Hisard, 1980 ;Wagner et da Silva, 1994 ; Carton et
Huang, 1994]. Une augmentation du réchauffement diabatique se produit dans la troposphère
en phase avec le réchauffement des eaux de surface.
FIG. 1.9: Régression (1979-93) des anomalies inter-annuelles de précipitation (Xie et Arkin
[1997], mm/jour, de vent à 200 mb (NCEP, m/s) et de la moyenne méridienne
(2.5˚S-N) de la température océanique de sub-surface (COADS, ˚C) sur la série
temporelle de la composante principale du mode équatorial présentée dans la
figure 1.8. Figures de Ruiz-Barradas et al. [2000].
Ce mode de variabilité équatorial a une composante principale qui varie à des échelles
temporelles inter-annuelles, ainsi que décennales. Néanmoins, la périodicité des événements
Niño Atlantique semble varier considérablement. La décennie commençant en 1974 a connu
relativement peu d’événements chauds, comparée aux années 60 et 80. Les raisons de ce
changement ne sont actuellement pas bien comprises. Des paramètres clés comme le contenu
thermique de la thermocline équatoriale ne sont mesurés de manière régulière que depuis
peu, tandis que des analyses théoriques semblent se concentrer sur les changements des taux
de subduction à l’intérieur de la thermocline tropicale.
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Comme illustré dans la figure 1.8, ce mode de variabilité climatique est similaire à l’Oscil-
lation Australe que l’on observe dans le Pacifique. Néanmoins, la signature du mode équa-
torial atlantique est plus resserrée autour de l’équateur, comparée à la variabilité d’ENSO
dans le Pacifique, et est proportionnellement située plus à l’Ouest dans le bassin. Sur la base
de ces observations, Zebiak [1993] réalise les premières simulations couplées de l’Atlantique
Tropical, en utilisant les outils développés précédemment pour les études d’ENSO dans le
Pacifique. Ainsi, il adapte le modèle de Zebiak et Cane [1987] aux spécificités du bassin At-
lantique (le Brésil et l’Afrique sont modélisés par une "marche") et impose les climatologies
adaptées. Ce modèle couplé, avec une gamme de paramètres réalistes, produit une variabi-
lité équatoriale s’apparentant à celle du mode équatorial, avec des périodes privilégiées de
4 ans. Cependant, le résultat des simulations montre que le mode de variabilité simulé n’est
pas auto-entretenu. Le couplage serait suffisamment fort pour imposer sa signature dans les
observations, mais serait néanmoins trop faible pour dicter entièrement la variabilité équato-
riale.
Comme ceci est le cas dans le Pacifique, les anomalies thermiques observées lors de ces
événements inter-annuels ont d’importantes conséquences climatiques et socio-économiques.
En effet, nous avons vu que la région Est de l’Atlantique Équatorial est une région où la cir-
culation atmosphérique des couches inférieures en contact avec l’océan est essentiellement
issue de l’anticyclone de Saint-Hélène, et par conséquent elle est orientée vers le Nord du
continent africain. Le Golfe de Guinée est donc la principale source de la vapeur d’eau qui
va être advectée par cette circulation atmosphérique, et qui peut donc potentiellement pro-
duire une grande partie des précipitations sur l’Ouest du continent africain. La température
de la surface de la mer dans le Golfe de Guinée va donc conditionner le sens des échanges
de chaleur sensible entre l’océan et l’atmosphère, et donc l’intensité de l’évaporation. De ce
fait les anomalies thermiques dans le Golfe de Guinée associées au mode de variabilité équa-
torial sont un des facteurs, avec les conditions de surface continentale (albédo, végétation et
état hydrique), qui conditionne l’intensité de la mousson d’Afrique de l’Ouest [Fontaine et
al. 1999]. De plus, l’affaiblissement des remontées d’eau froide observé dans les zones d’up-
welling équatorial et côtier [Brundrit, 1995], vont fortement perturber les activités de pêche
[Crawford et al. 1990 ; Boyd et al., 1992]. Par exemple, durant les années Benguela Niño, la durée
de la saison de l’upwelling côtier au Sud de la Namibie peut être réduite d’un facteur deux
[Hagen et al., 2001]. Durant les années Niño Atlantique, on observe une fluctuation des pêches
de certaines espèces à proximité des côtes Ouest-africaines, ainsi que de la capture de thon
dans l’ensemble du bassin.
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b) Le mode inter-hémisphérique
Les premières études sur les relations entre les précipitations dans les tropiques et les
anomalies de température de la surface de la mer ont été motivées par les importantes fluc-
tuations du régime de précipitation dans le Nord-Est du Brésil [Markham et McLain, 1977 ;
Hastenrath et Heller, 1977 ; Moura et Shukla, 1981]. Le Nordeste est une région du Brésil dont
l’économie est très dépendante de ses rendements agricoles [Rapport FAO, Juin 2004]. La ma-
jeure partie des précipitations s’y produit de Mars à Mai, lorsque l’ITCZ est à sa position
la plus au Sud. Cependant des anomalies pluviométriques considérables sont observées, et
elles ont des conséquences dramatiques pour les populations locales (Fig. 1.6). Par exemple,
la grande sécheresse de 1958 a contraint 10 millions de personnes à émigrer du Nordeste [Na-
mias, 1972].
L’analyse des structures spatiales des anomalies inter-annuelles de température de sur-
face associées aux années anormalement sèches ou humides du Nordeste a montré que les
sécheresses sont associées à des déplacements inhabituels en latitude de l’ITCZ. Des anoma-
lies climatiques apparaissent tous les trois à dix ans quand l’ITCZ se déplace de manière insis-
tante au delà des positions saisonnières habituelles. Lorsque l’ITCZ se déplace anormalement
vers le Nord, la température des eaux de surface augmente au Nord, tandis qu’elle dimi-
nue au Sud : c’est le mode de variabilité inter-hémisphérique. Ce gradient trans-équatorial
de température de surface (CESG14) en "phase positive" (Fig. 1.10) déclenche une période de
sécheresse dans le Nordeste et de fortes pluies au Sahel. Une situation contraire apparaît
lorsque l’ITCZ se décale anormalement au delà de sa position extrême Sud : la température
des eaux de surface diminue au Nord tandis qu’elle croît au Sud, favorisant souvent d’im-
portantes précipitations dans le Nordeste et la sécheresse au Sahel.
Les nombreuses études basées sur des observations peuvent être divisées en deux caté-
gories : celles qui examinent uniquement des données océaniques et celles qui s’intéressent
à la covariance entre signaux océaniques et atmosphériques. Les premières analyses en com-
posantes principales se sont focalisées sur la variabilité de la SST [Weare, 1977 ; Servain, 1991].
Elles décrivent une structure spatiale dipolaire stationnaire, aux échelles de temps décen-
nales. La présence du CESG a incité Weare [1977] à qualifier ce mode de variabilité de dipole
Atlantique. Néanmoins, Houghton et Tourre [1992], puis Mehta [1998], ont montré que la ro-
tation des structures spatiales issues de la décomposition en composantes principales fait
apparaître des modes de variabilité indépendants au Nord et au Sud. Ceci est confirmé par
l’étude d’Andreoli et Kayano [2004], dans laquelle une décomposition en ondelettes d’indices
d’anomalies SST, définis respectivement dans les parties Nord et Sud de l’Atlantique Tropi-
cal, fait apparaître qu’une structure dipolaire ne s’établit que rarement. Cette étude, basée sur
14de l’Anglais : Cross-Equatorial SST Gradient
Chapitre 1. Introduction 29
FIG. 1.10: Figure identique à la figure 1.8, pour le mode inter-hémisphérique. La va-
riance expliquée couplée de ce mode est de 4,9%, mais correspond à une variance
expliquée en SST de 18.4%. Figure de Ruiz-Barradas et al. [2000].
la cohérence et les différences de phase entre ces deux indices, suggère que le dipôle en SST
est le résultat de fluctuations distinctes dans les hémisphères Nord et Sud respectivement,
corrélées avec des changements dans la direction de propagation méridienne d’anomalies de
SST.
Ainsi, ce mode de variabilité climatique observé dans l’Atlantique Tropical est actuelle-
ment controversé. Il n’est pas encore bien compris des scientifiques et certains s’interrogent
même sur son existence [Houghton et Tourre, 1992 ;Mehta, 1998 ; Rajagopalan et al., 1998 ; Enfield
et al., 1999 ; Dommenget et Latif, 2000]. Cependant, les études statistiques, basées sur des ana-
lyses conjointes de variables océaniques et atmosphériques, comme celles de Nobre et Shukla
[1996], Chang et al. [1997] ou Ruiz-Barradas et al. [2000], font à nouveau apparaître une struc-
ture dipolaire stable de part et d’autre de l’équateur. Les structures spatiales identifiées par
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Ruiz-Barradas et al. [2000] et présentées sur la figure 1.10 apparaissent dans les 5 variables
de l’analyse : les anomalies de la tension de vent, le réchauffement diabatique, la SST et le
contenu thermique de la thermocline. La variabilité en SST de cette structure dipolaire est
cependant plus prononcée dans l’hémisphère Nord qu’elle ne l’est dans l’hémisphère Sud.
Elle est accompagnée par des anomalies de vent méridien le long de l’équateur créées par le
gradient de pression en direction de l’hémisphère chaud. Hors de l’équateur, la structure des
anomalies de tension de vent correspond à une augmentation des vents dans l’hémisphère
froid, et à un affaiblissement dans l’hémisphère chaud. On observe, en phase avec la structure
en SST, une structure dipolaire dans le réchauffement diabatique, reflétant la convection ac-
centuée dans l’hémisphère chaud, associée à un approfondissement de la couche demélange.
Les anomalies de contenu thermique semblent suivre celles de la position de la thermocline,
créant une symétrie Nord-Sud. La ligne nodale d’anomalies de SST se situe légèrement au
Nord de l’équateur, coïncidant avec la position moyenne de l’ITCZ.
La figure 1.10 de Ruiz-Barradas et al. [2000] fait aussi apparaître des anomalies significa-
tives de vent et de profondeur de la thermocline le long de l’équateur, associées à ce mode
méridien de variabilité.Moron et al. [1998], dans leurs analyses des oscillations inter-annuelles
à inter-décennales suggèrent que la modulation de la variabilité inter-annuelle en Atlantique
peut être liée à d’autre phénomènes dont les échelles de temps sont plus longues, comme le
mode inter-hémisphérique. Ces résultats sont confirmés par Servain et al. [1999] qui trouvent
des corrélations significatives entre lemode inter-hémisphérique et lemode équatorial, aux
échelles de temps décennales et dans la bande de fréquence 1-3 ans.
1.2.2 La dépendance saisonnière de la variabilité interannuelle
Nous avons vu précédemment que le cycle annuel est le signal dominant de la varia-
bilité basse fréquence de l’océan Atlantique Tropical. Les déviations par rapport à ce cycle
saisonnier sont sujets à une influence importante de ce dernier. En effet, dans le cas dumode
équatorial, les anomalies de température de surface maximales se produisent en été boréal,
lorsque les eaux chaudes et légères entraînées vers l’Ouest par les courants sont remplacées,
dans le Golfe de Guinée, par une résurgence d’eaux de la thermocline (∼ 23˚C) [Latif et Grotz-
ner, 2000 ; Ruiz-Barradas et al. 2000]. Ainsi, la phase positive de ce mode de variabilité est as-
sociée à une absence de Cold Tongue en été boréal. Dans le cas du mode inter-hémisphérique,
les anomalies de gradient méridien de SST atteignent des valeurs maximales à l’équateur et
au Nord durant le printemps boréal [Nobre et Shukla, 1996 ; Ruiz-Barradas et al. 2000].
1.2.3 Discussion
La compréhension des processus physiques impliqués dans le maintien de ces modes de
variabilité reste cependant très limitée. Les études récentes révèlent l’importance du couplage
océan-atmosphère dans l’établissement (et l’entretien) des modes de variabilité dans l’Atlan-
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tique Tropical [Zebiak, 1993]. Carton et al. [1996] mettent en évidence l’interaction entre SST et
vent de part et d’autre de l’équateur. Xie et al. [1999] ont montré que la contribution jointe
des effet dynamiques (conservation de la vorticité) et thermodynamiques (modification de
l’évaporation par le vent) semble pouvoir expliquer la coexistence des deux modes en Atlan-
tique Tropical. Mais les éventuelles rétroactions impliquées restent à être élucidées. Enfin, il
existerait un lien étroit entre les variabilités climatiques des océans tropicaux du Pacifique et
de l’Atlantique. En effet, Delecluse et al. [1994] ont montré que l’événement chaud de 1984 en
Atlantique Tropical avait pour origine partielle l’événement El-Niño des années 1982-1983.
Cependant, tandis que Vauclair et DuPenhoat [2001] indiquent que le mode équatorial Atlan-
tique est influencé par la variabilité du Pacifique et atteint unmaximum d’amplitude environ
un an après un événement chaud dans le Pacifique Est, Ruiz-Barradas et al. [2000] suggèrent
qu’une connexion directe entre ENSO et le Niño Atlantique ne peut être que très réduite, et
qu’une éventuelle connexion entre ces deux événements ne peut être qu’indirecte, en accord
avec Carton et Huang [1994]. Sutton et al. [2000] suggèrent que la variabilité observée en Atlan-
tique Équatorial est essentiellement dominée par une extension vers l’équateur de structures
de variabilité extra-tropicales, telle que l’Oscillation Nord Atlantique. Handoh et Bigg [2000],
quant à eux, semblent au contraire mettre en évidence une oscillation océan-atmosphère
auto-maintenue et purement interne au bassin Atlantique Tropical, donc indépendante de
tout événement climatique se produisant dans le Pacifique. Ils suggèrent l’existence d’une
Oscillation Atlantique Équatoriale (OAE), événement se produisant en deux phases (chaude
et froide) d’environ un an chacune, comme cela a été observé notamment pendant les années
1995-1997.
Dans cette thèse, nous proposons de nous intéresser tout particulièrement à la variabilité
dans l’Atlantique Équatorial et par conséquent, nous nous focaliserons principalement sur le
mode de variabilité de type équatorial. Cemode de variabilité implique des mécanismes cou-
plés océan-atmosphère [Zebiak, 1993]. En effet, les Alizés entretiennent un gradient zonal de
SST, ainsi qu’une pente du niveau de la mer et de la thermocline qui respectivement remonte
et s’approfondit d’Est en Ouest (Fig. 1.2). Une modification du régime des vents de surface
entraîne une réponse dynamique en sub-surface : un relâchement des Alizés de Sud-Est peut
causer une redistribution spatiale des masses d’eau dans la bande équatoriale. Ce relâche-
ment de gradient zonal de la température de la surface de la mer provoque un relâchement
du gradient de pression de surface qui a tendance à diminuer les Alizés. Ainsi, ce phénomène
couplé implique une rétroaction positive entre l’océan et l’atmosphère. Néanmoins, comme
le montrent Zebiak [1993], Delecluse et al. [1994] et Handoh et Bigg [2000], un phénomène per-
turbateur est nécessaire pour l’initiation ou l’entretien de ce processus couplé.
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1.3 Les Influences Extérieures : les Télé-connexions
La variabilité des vents et de la température de surface de la mer en Atlantique Tropical
est également affectée par la variabilité d’autres systèmes climatiques, tels que le Pacifique
Tropical [Enfield et Mayer, 1997 ; Sutton et al., 2000 ;Nobre et al., 2004] et les latitudes moyennes
[Hastenrath et al., 1987, Nobre et Shukla, 1996 ; ]. En effet, la circulation atmosphérique en At-
lantique Tropical se compose de cellules de circulations zonales, dites de Walker (Fig. 1.11)
et méridiennes, dites de Hadley (Fig. 1.12), qui mettent en relation la variabilité du bassin
Atlantique Tropical avec celle des latitudes plus élevées.
FIG. 1.11: Schématisation de la circulation climatologique de Walker le long de l’équateur,
pour les mois de Décembre, Janvier et Février. La structure thermique (sorties du
modèle ECCO [Stammer et al., 1999]) au dessus de la thermocline (identifiée par
la position de l’isotherme 20˚C) est représentée pour chacun des océans tropicaux.
Figure inspirée de Flohn [1971].
Plusieurs facteurs plaident en faveur d’une télé-connexion entre les océans Pacifique et
Atlantique. Tout d’abord, la position occidentale du bassin Pacifique par rapport à l’Atlan-
tique favorise cette thèse : les perturbations atmosphériques rapides se propagent préféren-
tiellement d’Ouest en Est. Ensuite, on observe une influence de la variabilité ENSO sur les
précipitations dans certaines régions d’Amérique du Sud [Diaz et al., 1998] et sur l’activité
cyclonique dans l’Atlantique Nord [Gray et al., 1992].
Les influences des régions extra-tropicales et en particulier de l’Oscillation Nord Atlan-
tique sont plus complexes car elles peuvent s’établir aussi bien par le biais d’un pont atmo-
sphérique, qu’à travers des connexions ("tunnels") océaniques.
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FIG. 1.12: Schématisation des cellules méridiennes de Hadley.
1.3.1 Les interactions avec les Extra-Tropiques
Récemment, plusieurs auteurs ont étudié la variabilité tropicale en connexion avec les
latitudes moyennes en Atlantique. Certaines [Rajagopalan et al., 1998 ; Robertson et al., 2000 ;
Tourre et al., 1999] suggèrent que la variabilité en Atlantique Tropical peut perturber la va-
riabilité de l’Atlantique Nord. Réciproquement, Xie et Tanimoto [1998] proposent, sur la base
d’étude de simulations de modèles, que le CESG en Atlantique Tropical peut être excité par
l’Oscillation Nord Atlantique (NAO15). Nous présenterons ici les influences des régions extra-
tropicales sur la variabilité de l’Atlantique Tropical.
FIG. 1.13: Indice de la NAO, basé sur la différence de pression de surface entre Lisbonne
(Portugal) et Stykkisholmur/Reykjavik (Islande). Les anomalies de pression de
surface, à chaque station, ont été normalisées par leur variabilité (1864-1983).
La courbe jaune est la moyenne glissante sur 5 ans. Les valeurs positives sont
associées à de forts vents d’Ouest sur l’Europe. Données de Jim Hurrell (NCAR).
15de l’Anglais : North Atlantic Oscillation
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L’Oscillation Nord Atlantique est le principal mode de variabilité climatique autour du
bassin Nord Atlantique. L’indice de la NAO est calculé chaque année à partir de l’anomalie
de la différence de pression entre Lisbonne (Portugal) et Reykjavik (Islande) (Fig. 1.13). Issue
de l’interaction entre océan et atmosphère, l’activité de la NAO est plus marquée en hiver. Elle
est liée à la zone de hautes pressions des Açores, qui est soit renforcée (index NAO positif)
soit diminuée (index NAO négatif) par rapport à la moyenne. Un renforcement des hautes
pressions (index positif) défléchit le flux atmosphérique d’Ouest vers le Nord de l’Europe,
donnant des hivers humides dans le Nord de l’Europe et secs dans le Sud.
FIG. 1.14: Composite d’anomalies de SST (˚C) et de vent de surface (m/s) associées à l’Oscil-
lation Décennale Pan-Atlantique, définies comme la différence entre six années
d’un équivalent à l’indice NAO négatif (1969, 70, 78, 80, 81 & 92) et six années
d’indice positif (1972, 73, 74, 84, 85 & 86). Figure de Xie et Tanimoto [1998].
La NAO est associée à un tripole de SST dans la partie Nord de l’Atlantique en hiver et au
printemps boréal, dont le lobe inférieur est centré sur l’Atlantique Tropical Nord (10-20˚N).
L’analyse composite de Xie et Tanimoto [1998], basée sur un index caractéristique du CESG
(différence entre la SST moyennée entre 10-20˚N et celle moyennée entre 15-5˚S) révèle une
structure spatiale qui s’étend du Sud de l’Atlantique jusqu’au Groenland (Fig. 1.14). Cette
structure Pan-Atlantique est associée préférentiellement à des échelles de temps décennales
[Chu, 1984 ;Metha, 1998 ; Enfield et al., 1999 ; Tourre et al., 1999].
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Cette relation statistique suggère une interaction entre la NAO et le CESG. Le centre d’ac-
tion sub-tropical de la NAO, à 40˚N, entraîne des modifications dans l’amplitude des Alizés
de Nord-Est, et ainsi affecte la température dans le Nord de l’Atlantique Tropical (NTA16)
[Xie et Tanimoto, 1998 ; Chang et al., 2000]. Czaja et al. [2002] effectuent une régression retardée
de la SST, du flux net et des tensions de vent (moyennés dans la bande 40˚W-20˚W) sur l’in-
dice NAO (négatif). Cette analyse montre que les événements NAO négatifs sont associés à des
anomalies de vents d’Ouest (Fig. 1.15), qui créent un réchauffement dans la région NTA par
le biais d’anomalies de flux latent (∼ 8− 10W/m2 en Janvier-Février). Une fois les anomalies
de vent disparues (à la fin de l’hiver), les anomalies de flux de chaleur changent de signe au
moment de la phase mature du réchauffement (∼ 0.5˚C) pour dissiper ce dernier. Czaja et al.
[2002] quantifient à deux tiers le nombre d’événements NAO (positifs ou négatifs) associés
à des anomalies de SST dans la région NTA. Nous avons vu dans la section précédente, que
celle-ci déclenche des modifications de la position de l’ITCZ et par conséquence du CESG. No-
tons cependant l’absence de corrélation entre la NAO et la variabilité équatoriale dans l’étude
de Czaja et al. [2002].
FIG. 1.15: Carte de régression des tensions de vent (flèches), du flux net (contours tous
les 5W/m2) et de la SST (en couleur), sur l’indice NINO3 et sur l’indice NAO
négatif. Figure de Czaja et al. [2002].
16de l’Anglais North Tropical Atlantic
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Les latitudes moyennes influencent aussi la variabilité dans l’Atlantique Équatorial à tra-
vers la circulation océanique [Schott et al., 2004], via les cellules de circulation subtropicales.
Cette circulation méridienne transporte l’eau subductée dans les sub-tropiques durant l’hi-
ver dans les zones d’upwelling équatorial. Dans l’Atlantique, ces cellules sont fortement asy-
métriques par rapport à l’équateur, en raison de la géométrie du bassin et du NECC qui
empêche les échanges méridiens et sont sensibles aux anomalies de vent de surface. La va-
riabilité des cellules tropicales de re-circulation est elle-même influencée par le taux de sub-
duction aux latitudes moyennes [Lazar et al, 2001 ; Lazar et al, 2002]. Des modifications dans la
formation d’eaux profondes dans les hautes latitudes peuvent créer des modifications dans
le transport trans-équatorial de SST, ce qui entraîne la formation, en Atlantique Tropical, d’un
dipôle en SST [Yang, 1999]. Une analyse de paléo-proxi montre en effet une forte corrélation
entre la position de l’ITCZ et les conditions climatiques au Groenland [Peterson et al., 2000].
1.3.2 Les influences d’El Niño Southern Oscillation (ENSO)
Le Pacifique Tropical est sujet à une variabilité inter-annuelle exceptionnelle : l’Oscillation
Australe. Tous les 2 à 7 ans, le cycle saisonnier couplé océan-atmosphère est bouleversé, et
on observe un réchauffement anormal de plusieurs degrés des eaux de surface du Pacifique
Équatorial, dans l’Est du bassin et le long des côtes de l’Équateur et du Pérou (Fig. 1.5).
FIG. 1.16: Schématisation de la circulation de Walker le long de l’équateur, pour les mois
de Décembre, Janvier et Février lors de l’événement El Niño de 1997/1998 dans
le Pacifique. La structure thermique (données du modèle ECCO) au dessus de la
thermocline (identifiée par la position de l’isotherme 20˚C) est représentée pour
chacun des océans tropicaux.
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En conditions moyennes, il existe une vaste zone de basses pressions sur le Pacifique Sud-
Ouest tandis que la partie Est du Pacifique est sous l’influence d’une zone de hautes pres-
sions. C’est ce gradient de pression qui guide les Alizés de l’Est vers l’Ouest du Pacifique, le
long de l’équateur (Fig. 1.11). Le phénomène ENSO, caractérisé par l’indice SOI17, est l’un des
facteurs à l’origine des variations inter-annuelles de la circulation atmosphérique mondiale
[Rasmussen, 1991 ; Sodem, 2000]. Il se traduit par un renversement de ce gradient de pression
entre l’Est et l’Ouest du Pacifique, et donc par un renversement des vents tous les 3 ou 4 ans
en moyenne. L’affaiblissement ou l’arrêt des Alizés (voire leur renversement avec des coups
de vent d’Ouest), sont des signes précurseurs d’El Niño. L’eau chaude de l’Ouest du Pacifique
se déplace alors vers les côtes du Pérou. Ce reflux se manifeste dans la couche superficielle de
l’océan et met environ deux mois pour atteindre la côte Sud-Américaine. Les anomalies de
température de surface dans le Pacifique Est peuvent atteindre 5˚C, comme ce fut fut le cas
durant l’événement de 1997 (Fig. 1.5). La convection atmosphérique devient alors très active
au-dessus des eaux réchauffées du Pacifique central et oriental (Fig. 1.16). Ceci explique la
sécheresse en Indonésie et en Australie et les pluies diluviennes qui s’abattent sur les îles du
Pacifique central lors d’un événement El Niño.
ENSO affecte l’Amérique du Sud et le bassin Atlantique selon deux types de télé-connexions
atmosphériques :
(i) Les anomalies de SST du Pacifique tropical entraînent une modification de la cellule
de Walker. Un événement El Niño crée un décalage vers l’Ouest de la zone de convection
habituellement centrée sur l’Amazonie, et d’une convergence des vents d’Est et d’Ouest du
continent [Wyrtki, 1982]. Les Alizés atlantiques sont renforcés par cette zone de convergence
et activent ainsi la "modeste" cellule atmosphérique du bassin atlantique. Les zones d’ascen-
dance de la cellule de Hadley sur la région Amérique-Atlantique, situées principalement sur
le Brésil, sont déplacées vers le Sud.
(ii) Cette configuration est accentuée par un blocage des fronts polaires et de son puissant
jetstream subtropical dans la région allant du Sud du Pérou au Sud du Brésil [Kousky, 1984].
Les conséquences de cette situation sont une pluviométrie anormalement élevée dans la
zone de blocage et une sécheresse dans les régions situées plus au Nord, dans le Nordeste
(Fig. 1.6) et le plateau guyanais. Dans l’année qui suit un événement El Niño important, l’At-
lantique Tropical Nord est généralement caractérisé par une température des eaux de surface
anormalement élevée, tandis que l’Atlantique Tropical Sud est parfois (et non systématique-
ment) dans une situation opposée [Enfield et Mayer, 1997]. Au cours des événements La Niña,
la partie descendante de la cellule atmosphérique équatoriale tend à s’affaiblir et se décaler.
Cela réduit d’autant les Alizés de l’Atlantique Équatorial, déplace l’ITCZ vers le Sud et accroît
la pluviométrie des marges continentales voisines.
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La réponse de l’Atlantique Tropical à la variabilité du Pacifique Tropical associée à ENSO a
été mise en évidence par le calcul de corrélations entre les anomalies de SST dans le Pacifique
et l’Atlantique. Lanzante [1996] et Enfield et Mayer [1997] trouvent un niveau de corrélation
de l’ordre de 50% avec un décalage d’environ 4 à 5 mois. Ainsi, un réchauffement en At-
lantique Tropical est observé quelques mois après la phase mature d’un événement El Niño
en Décembre-Janvier-Février, s’accompagnant d’une diminution des précipitations sur l’At-
lantique Équatorial. Les télé-connexions entre les deux bassins tropicaux semblent être très
dépendantes du cycle saisonnier.
Durant un événement El Niño, la convection atmosphérique s’intensifie dans le centre
et l’Est du Pacifique Équatorial et réchauffe la troposphère du Pacifique, avec un décalage
d’une à deux saisons de retard [Su et al., 2004]. Ces anomalies positives de la température
de la troposphère se répandent rapidement à toute la ceinture équatoriale, via l’ajustement
atmosphérique (ondes équatoriales) [Yulaeva et Wallace, 1994 ; Chiang et Sobel, 2002]. Hors du
Pacifique Tropical, ce réchauffement de la troposphère tropicale est associé aux anomalies
de mouvement descendant liées aux anomalies de la circulation de Walker durant un événe-
ment El Niño (Fig. 1.16). Cette subsidence anormale, avec une augmentation de la stabilité
statique associée au réchauffement troposphérique, supprime la convection atmosphérique
et par conséquent réduit les précipitations sur l’Atlantique Équatorial. Durant les mois de
Mars à Mai, l’ITCZ atlantique tend à se déplacer anormalement vers le Nord [Czaja et al.,
2002], créant une structure spatiale dipolaire des anomalies de précipitation. Ce dipôle de
précipitation ne se limite pas à l’océan, mais s’étend largement sur le continent Sud Améri-
cain. Des anomalies pluviométriques importantes dans la région du Nordeste sont alors ob-
servées, donnant lieu à des sécheresses désastreuses pour les rendements agricoles (Fig. 1.6).
Su et al. [2004] montrent que la réponse atmosphérique consécutive à un événement El Niño
est dépendante de la réponse couplée dans les autres bassins tropicaux. Par exemple, cette
étude montre une dépendance importante du délai du réchauffement troposphérique à la
profondeur de la couche de mélange océanique, et à la période d’ENSO.
En Décembre et Janvier, durant la phase mature des événements El Niño dans le Paci-
fique Tropical, la pression de surface diminue dans l’Atlantique Tropical Nord, tandis qu’elle
augmente en Atlantique Équatorial [Covey et Hastenrath, 1978 ; Aceituno, 1988 ; Giannini et al.
2000 ;Mestas-Nunes et Enfield, 2001 ;Alexander et Scott, 2002]. Le gradient de pression résultant
donne lieu à un déplacement vers le Nord de la zone inter-tropicale de convergence. Les ano-
malies de vent sont particulièrement importantes dans la partie Ouest du bassin, avec une
relaxation significative les Alizés de Nord-Est qui entraîne une diminution (pour l’océan) du
flux latent (et, de manière moins significative, du flux sensible). Il en résulte un réchauffe-
ment retardé de la couche de mélange océanique, maximal de Mars à Mai dans une bande
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de latitude s’étendant entre 20˚N et la position climatologique de l’ITCZ (Fig. 1.15). Les ré-
gressions de Czaja et al. [2002] sur l’indice NINO3 montrent que les événements El Niño sont
associés à des anomalies de vent d’Ouest de Janvier à Mars, qui créent des anomalies de flux
latent (∼ 10W/m2 de Janvier à Avril). Ces anomalies de flux net changent de signe en Avril
pour dissiper le réchauffement ainsi créé dans la région NTA. Czaja et al. [2002] identifient
que trois quarts des événements ENSO (positifs ou négatifs) sont associés à des anomalies de
SST dans la région NTA. La diminution de l’évaporation de surface précédant le réchauffe-
ment en Atlantique Tropical Nord est aussi suggérée par Klein et al. [1999], étude effectuée à
partir d’analyses d’observations in situ (bateaux). De plus, cette étude rapporte une réduction
modeste de la couverture nuageuse au Sud de 20˚N, qui contribue aussi au réchauffement ob-
servé. Ces résultats sont aussi confirmés par l’analyse d’Enfield et Mayer [1997], basée sur des
corrélations retardées entre un équivalent de l’indice NINO3 et les anomalies de vent et de
SST en Atlantique Tropical. Notons néanmoins que l’étude d’Enfield et Mayer [1997] suggère
que l’intensification observée des Alizés le long de l’équateur (Fig. 1.15) ne semble pas don-
ner lieu à des corrélations significatives entre la SST dans le Golfe de Guinée et la variabilité
dans le Pacifique Tropical (contrairement à ce qui serait attendu par la dynamique équato-
riale).
Les études de Saravanan et Chang [2000] et de Chikamoto et Tanimoto [2004], basées respec-
tivement sur des analyses de sorties de Modèles Atmosphériques de Circulation Générale
(AGCM) et des analyses de données in situ historiques (bateaux), suggèrent qu’en plus des
anomalies d’évaporation induites par le relâchement de la circulation atmosphérique, des
changements dans les différences de température et d’humidité à l’interface air-mer jouent
également un rôle dans le réchauffement de l’Atlantique Tropical Nord au printemps bo-
réal, consécutif à un événement El Niño. La différence de température entre l’atmosphère et
l’océan affectent les flux de chaleur turbulents. En effet, dans des conditions moyennes, les
anomalies de SST sont légèrement supérieures à celles de la température des basses couches
de l’atmosphère. Mais, durant l’hiver et le printemps boréal, consécutifs à un événement El
Niño, les anomalies de la température de l’air sont plus importantes que celles de l’océan, ce
qui inhibe les pertes de chaleur de l’océan au profit de l’atmosphère.
Ce réchauffement observé en Atlantique Tropical Nord, qui atteint des valeurs de 0.5 à
1˚C [Czaja et al., 2002] est associé à des interactions air-mer dans tout le bassin Atlantique
Tropical. Au mois d’Avril et de Juin, lorsque le réchauffement est maximal, des anomalies
significatives de vent de Sud-Est se développent entre 10-15˚S et la latitude de l’ITCZ, en ré-
ponse à la diminution de la pression de surface en Atlantique Tropical Nord (Fig. 1.15). Ces
anomalies de vent, dans la direction des vents moyens, induisent des anomalies négatives de
SST au Sud de l’équateur, à travers la dépendance de l’évaporation à la vitesse du vent. Ce
40 1.3. Les Influences Extérieures : les Télé-connexions
refroidissement augmente le gradient trans-équatorial de SST en été boréal [Enfield et Mayer,
1997 ; Chiang et al. 2002]. Néanmoins, les corrélations entre les anomalies de SST dans le Paci-
fique Est et celles en Atlantique Tropical sont généralement plus importantes au Nord (∼ 0.5)
qu’au Sud (∼ 0.25).
En comparant différentes simulations atmosphériques qui diffèrent par les régions de
forçage inter-annuel, Saravanan et Chang [2000] montrent que la réduction des pluies sur l’At-
lantique Équatorial est une réponse directe à la variabilité d’ENSO, alors que le déplacement
vers le Nord de l’ITCZ est une conséquence indirecte, liée aux anomalies de SST en Atlantique
Tropical. Cette hypothèse est confirmée par Chiang et al. [2002] sur la base d’étude d’observa-
tions.
Ainsi les interactions air-mer locales jouent un rôle important dans la réponse de l’At-
lantique à la variabilité du Pacifique associée à ENSO. Néanmoins, cette rétroaction n’est pas
assez forte pour entretenir le gradient trans-équatorial de SST jusqu’à la fin de l’été boréal.
Contrairement à l’influence importante qu’exerce ENSO sur le gradient méridien de SST, la
corrélation entre leNiño Atlantique et ENSO n’est généralement pas significative [Zebiak, 1993 ;
Enfield et Mayer, 1997], malgré les anomalies négatives de vent observées le long de l’équateur
(Fig. 1.15). En outre, Nobre et al., [2004], en complétant l’étude de Zebiak [1993], montrent que
les perturbations en Atlantique Tropical, engendrées par la variabilité du Pacifique, sont ca-
pables d’entretenir la variabilité équatoriale, avec une amplitude en accord avec les observa-
tions. Cependant, d’après la théorie linéaire des ondes longues équatoriales, l’intensification
des Alizés de Sud-Est de Mars à Juin le long de l’équateur, consécutive à un événement El
Niño (Fig. 1.15), aurait tendance à augmenter l’upwelling équatorial, induisant une élévation
de la thermocline équatoriale dans l’Est du bassin et par conséquent aurait tendance à créer
un événement froid en Atlantique Équatorial.
De Janvier à Mars, entre l’intensification des Alizés de Sud-Est et le relâchement des Ali-
zés de Nord-Est, des anomalies négatives de rotationnel de vent forcent des ondes de Rossby
de downwelling. Les effets opposés de ces ondes de Rossby et de ceux des vents équatoriaux
peuvent être responsables du manque de corrélation entre les océans équatoriaux Pacifique
et Atlantique. De plus, la combinaison des ondes longues équatoriales, leur vitesse (rapide)
et leur réflexion sur des côtes non-linéaires, complexifient la réponse de l’Atlantique Tropi-
cal à une perturbation atmosphérique (provoquée par la réponse à un événement ENSO, ou
propre au bassin Atlantique Équatorial).
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1.4 Les Simulations Couplées
Comme nous l’avons vu précédemment, les mécanismes qui régissent les interactions
entre les différents bassins océaniques ne sont pas parfaitement compris. L’analyse des télé-
connexions entre les océans tropicaux Atlantique et Pacifique nécessite des jeux de données
océaniques et atmosphériques complets et suffisamment longs pour pouvoir faire des sta-
tistiques fiables. Si les observations sont nombreuses dans le Pacifique, l’Atlantique Tropical
quant à lui, a été moins échantillonné. Ainsi, le recours à la modélisation s’avère indispen-
sable.
Une des premières études qui s’est intéressée aux influences de la variabilité du Pacifique
Tropical sur celle de l’Atlantique Tropical est celle de Delecluse et al. [1994]. En effet, elle ana-
lyse les connexions entre l’événement chaud observé en Atlantique Équatorial durant l’été
1984 et l’événement El Niño de 1982/1983, à partir de simulations forcées de Modèles At-
mosphériques de Circulation Générale (AGCM18) et de Modèles Océaniques de Circulation
Générale (OGCM19). Plus spécifiquement, deux simulations d’AGCM sont utilisées. Elles dif-
fèrent par la zone de forçage inter-annuel. La première est une simulation de contrôle, dans
laquelle la SST observée est prescrite dans le monde entier. Dans la seconde expérience la
zone de forçage inter-annuel est limitée au Pacifique Tropical. Les sorties de ces deux simu-
lations (tension de vent, flux de chaleur et d’eau douce) sont sauvées et sont ensuite utilisées
pour forcer l’OGCM. Les analyses de ces simulations montrent que les conditions dans le
Pacifique durant les années 1982-1983 créaient des conditions favorables au développement
d’événements inter-annuels en Atlantique, en particulier pour le déclenchement de l’événe-
ment chaud de 1984 observé en Atlantique Équatorial. En effet, bien que le signal atmosphé-
rique observé soit de faible amplitude, il est à même de générer, dans l’OGCM, un signal en
sub-surface (propagation d’ondes de Kelvin) à l’origine d’un aplatissement de la thermocline
en Atlantique Équatorial. Néanmoins, ces expériences forcées ne peuvent pas expliquer l’am-
plitude et la phase des anomalies observée en sub-surface : les interactions océan-atmosphère
locales ne sont pas prises en compte dans cette approche. Ainsi, cette étude appelle à l’utili-
sation de modèles couplés.
Aujourd’hui, on distingue trois grands types de modèles couplés : les modèles de cir-
culation générale couplés, les modèles hybrides et les modèles simples ou intermédiaires.
Nous allons brièvement présenter ces modèles ainsi que leurs avantages et inconvénients.
Pour chacun d’eux, nous donnerons un exemple d’étude qui nous a guidé pour développer
la méthodologie utilisée pour cette thèse.
18de l’Anglais : Atmospheric General Circulation Model
19de l’Anglais : Oceanic General Circulation Model
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1.4.1 Les modèles de circulation générale couplés
Les modèles de circulation générale océaniques et atmosphériques couplés (les CGCM20)
[Terray et al., 1995 ; Cibot et al., 2004] comprennent une physique très complète, mais leurs
comportements en mode couplé diffèrent de ceux obtenus dans un contexte forcé [AchutaRao
et al., 2004]. De plus, contrairement aux modèles simples, ce sont des outils lourds et coû-
teux pour l’étude de processus couplés. En particulier, les coûts en terme de temps de calcul
rendent difficile la réalisation de tests de sensibilité, ou de simulations d’ensemble avec un
grand nombre d’éléments.
Huang [2004] propose une étude de 8 simulations d’ensemble d’un CGCM couplé dans le
bassin Atlantique (30˚S-65˚N) et forcé ailleurs par des SST observées. Cette configuration lui
permet d’étudier l’influence de SST externes sur la variabilité inter-annuelle en Atlantique
Tropical, et en particulier celles du Pacifique. Néanmoins, le modèle, en mode couplé, a ten-
dance à créer une réponse symétrique à ENSO en Atlantique Tropical en raison du manque
de gradients méridien des SST simulés. Les simulations sont conduites durant 49 ans (1950-
1998), ce qui autorise l’application d’analyses statistiques telles que les EOFs21. Les résultats
montrent que l’influence extérieure dominante sur la variabilité en Atlantique tropicale vient
du cycle ENSO du Pacifique, et qu’elle présente des caractéristiques différentes selon les sai-
sons, conforme à celle de l’étude de Czaja et al. [2002]. Ils soulignent que les télé-connexions
entre les bassins Pacifique et Atlantique , jouent un rôle majeur sur la variabilité de l’Atlan-
tique Équatorial en renforçant des vents équatoriaux. L’étude montre que ces anomalies de
vents génèrent une réponse dynamique qui aboutit à l’émergence d’un événement froid l’Est
du bassin Atlantique Équatorial en été boréal immédiatement après un événement El Niño
dans le Pacifique.
1.4.2 Les modèles hybrides
Ils consistent en un modèle où l’une des composantes (l’océan ou l’atmosphère) est sim-
plifiée, tandis que l’autre composante est un modèle de circulation générale. La combinaison
la plus souvent rencontrée consiste en un modèle de circulation générale océanique couplé
à une atmosphère statistique [Neelin, 1990 ; Latif et Barnett, 1995 ; Nobre et al., 2003]. Ce type
de modèle est moins coûteux que les CGCM. Leur conception postule que c’est l’océan qui
détient la mémoire du système couplé, et que l’atmosphère s’ajuste rapidement. Néanmoins,
ces modèles ne tiennent pas compte de l’aspect fortement non linéaire des mécanismes de
télé-connexions atmosphériques entre les bassins Tropicaux. Généralement, ils représentent
mal le couplage local et sous-estiment les influences d’ENSO.
Par exemple,Nobre et al. [2004] utilisent un OGCM Atlantique (60˚S-60˚N) couplé à un mo-
dèle statistique atmosphérique qui utilise les anomalies de SST en Atlantique Tropical et dans
20de l’Anglais Coupled General Circulation Model
21Empirical Orthogonal Function
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FIG. 1.17: Séries temporelles (filtées par une moyenne glissante à 12 mois) des anomalies
de SST (SSTA) en Atlantique Équatorial (5˚S-5˚N) pour A) la simulation forcée
en Atlantique Tropical , B) la simulation couplée en Atlantique Tropical sans
forçage externe, C) la simulation forcée uniquement par le Pacifique Tropical et
D) la simulation couplée en Atlantique Tropical avec le forçage du Pacifique. Les
observations sont en pointillés. L’unité est le ˚C. Les chiffres en haut à droite sont
la corrélation et la RMS différence entre la simulation et les observations. Figures
de Nobre et al. [2004].
le Pacifique Tropical comme prédicteurs pour simuler les anomalies de tensions de vent de
surface en Atlantique Tropical. La figure 1.17 présente les résultats obtenus dans le cadre de 4
simulations : 2 simulations forcées A) par l’Atlantique Tropical seul et C) par le Pacifique Tro-
pical, puis 2 simulations couplées dans lesquelles B) il n’y a pas de forçage externe et D) où la
variabilité dans le Pacifique modifie le couplage en Atlantique Tropical. Ainsi, sans forçage
Pacifique, le modèle simule des oscillations amorties en Atlantique Tropical. L’ajout du for-
çage externe Pacifique permet d’obtenir des oscillations auto-entretenues, mais néanmoins
peu corrélées aux observations.
1.4.3 Les modèles simples
Ce sont le plus souvent des modèles d’anomalies, où la physique de l’océan est essentiel-
lement linéaire. L’atmosphère n’est contrôlée que par la SST, soit par une relation statistique,
soit par une paramétrisation du forçage atmosphérique d’un système dynamique. Le cou-
plage s’effectue par le bilan thermodynamique d’une couche de mélange océanique dans
laquelle sont paramétrisés advection verticale et flux de chaleur. Dans le Pacifique Tropical,
ces modèles développent généralement des oscillations basse-fréquence de type ENSO [Zebiak
et Cane, 1987]. Ce sont des outils de compréhension des mécanismes utiles de part leur utili-
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sation aisée (coût de calcul bas) et de leur physique simplifiée (facilité d’interprétation). Ces
modèles sont cependant très sensibles aux paramétrisations utilisées [Zebiak et Cane, 1991 ;
Périgaud et Dewitte, 1995 ; Neelin et al., 1998]. Par exemple, les modèles statistiques sont très
dépendants du jeu de données utilisé ainsi que de la période d’entraînement pour calculer
les statistiques.
L’étude de référence pour l’Atlantique Tropical est le travail de Zebiak [1993]. En effet,
après une description de la variabilité observée en Atlantique Équatorial, Zebiak adapte le
modèle couplé de Cane et Zebiak [1987] au bassin Atlantique Tropical. C’est un modèle océa-
nique linéaire à un mode barocline, couplé à un modèle de couche de mélange simplifié.
Les paramètres de l’océan sont choisis entre ceux du premier et ceux du deuxième mode
barocline. Cette composante océanique est couplée au modèle atmosphérique de Gill [1980].
Les résultats obtenus sont présentés sur la figure 1.18. Ce modèle couplé, avec une gamme
de paramètres réalistes, produit une variabilité équatoriale s’apparentant à celle du mode
équatorial, avec des périodes privilégiées de 4 ans. Cependant, les résultats des simulations
montrent, comme dans l’étude Nobre et al. [2004], que le mode de variabilité simulé n’est pas
auto-entretenu, contrairement aux simulations du Pacifique. Le couplage serait suffisamment
fort pour imposer sa signature dans dans les observations, mais serait néanmoins trop faible
pour dicter entièrement la variabilité équatoriale.
FIG. 1.18: Séries temporelles des anomalies de SST (SSTA) des couplées simulations de
Zebiak [1993] de l’Atlantique Équatorial (ATL3, haut) et du Pacifique Tropical
(NINO3, bas). Figure de Zebiak [1993]
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1.5 Objectifs et Méthodologie
Comprendre la variabilité du système climatique en Atlantique Tropical constitue un axe
de recherche actuel très important, objectif de projets nationaux (PNEDC22), et internationaux
(AMMA ou CLIVAR23). Ainsi, les motivations de cette thèse s’inscrivent dans un effort de com-
préhension de la variabilité couplée aux échelles de temps inter-annuelles en Atlantique Tro-
pical.
Nous avons vu tout au long de ce chapitre que la variabilité climatique de l’Atlantique
Tropical influence de manière significative les conditions climatiques dans les pays limi-
trophes du bassin, avec des répercussions socio-économiques souvent importantes. De plus,
l’activité cyclonique qui touche principalement les Antilles, la Guadeloupe et les côtes du Sud
des États Unis d’Amérique est aussi une conséquence majeure des fluctuations climatiques
observées en Atlantique Tropical. L’Atlantique Tropical est aussi une zone d’échanges de
chaleur inter-hémisphérique. C’est un acteur essentiel de la redistribution des masses d’eaux
entre l’équateur et les latitudes moyennes. Ainsi les impacts de sa variabilité climatique sont
ressentis jusqu’en Europe.
La difficulté de bien comprendre le rôle de la variabilité climatique en Atlantique Équa-
torial réside principalement dans le fait qu’elle est sous l’influence de la variabilité clima-
tique du Pacifique, en particulier celle associée à ENSO : les mécanismes de connexion entre
ces deux océans tropicaux ne sont pour autant pas encore bien compris. Ceci à un moment
où l’urgence de prévisions saisonnières fiables se fait sentir dans tous les pays de la bande
inter-tropicale, afin de limiter les effets socio-économiques dramatiques liés à la variabilité
climatique.
1.5.1 Les objectifs
La variabilité océanique saisonnière à inter-annuelle des océans tropicaux Pacifique et
Atlantique peut être expliquée en grande partie par l’activité des ondes longues équatoriales
excitées par des anomalies de vents. Ainsi, dans le Pacifique Tropical, les modèles océaniques
linéaires ont été de précieux outils pour l’étude de la variabilité, et d’ENSO en particulier.
Couplés à un modèle de couche de mélange océanique, et à une composante atmosphérique,
ils se révèlent même être des outils précieux pour la prévision saisonnière. Pour l’Atlantique
Tropical, malgré le large éventail de mécanismes en jeux, on pressent que de tels outils pour-
raient être utiles, non seulement pour la compréhension des modes de variabilité associés
aux ondes océaniques, mais aussi pour la prévision saisonnière. Zebiak [1993] a ouvert la
voie en reprenant son modèle couplé Pacifique et en le configurant pour le bassin Atlantique
Tropical. Il met en évidence le rôle des ondes équatoriales sur la variabilité des couches de
22Programme National d’Étude de la Dynamique du Climat
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surface, mais néanmoins, les anomalies de vents et de SST obtenues dans son modèle ne sont
pas aussi cohérentes que celles obtenues de la même façon dans le Pacifique.
Cette thèse s’inscrit dans la continuité de ce travail. Elle a pour objectifs scientifiques de :
• Documenter la variabilité océanique basse fréquence en termes d’ondes longues.
• Étudier le lien entre la variabilité associée à ces ondes et lemode équatorial.
• Étudier sa dépendance par rapport à la variabilité de type ENSO du Pacifique Tropical.
Ces objectifs nous amènent à développer un modèle couplé qui représente de manière
satisfaisante la variabilité de l’Atlantique Équatorial et les télé-connexions entre les bassins
Pacifique-Atlantique.
Bien que les modèles couplés de circulation générale soient des modèles plus complets de
part la complexité des mécanismes physiques pris en compte, en mode couplé, on observe
que les états moyens qui s’établissent après le spin-up ne sont souvent pas très réalistes (en
particulier pour les positions moyennes de la thermocline et de l’ITCZ). Ils sont par ailleurs
difficiles à interpréter du fait de la difficulté de pouvoir mener de nombreux tests. Le coût
de calcul étant dissuasif, nous proposons de faire un pas en arrière dans la complexification
des modèles : nous proposons de construire un outil numérique de complexité intermédiaire,
dans lequel des états moyens réalistes seront prescrits. Ce modèle devra permettre de nom-
breux tests dans des conditions de variabilité Atlantique et Pacifique suffisamment réalistes
(variabilité couplée en Atlantique Équatorial et télé-connexions d’ENSO).
1.5.2 La méthodologie
Dans ce contexte, nous nous focaliserons sur la dynamique océanique équatoriale, puis,
nous étudierons l’influence qu’exerce la variabilité du Pacifique Tropical (ENSO) sur le bassin
Atlantique Tropical.
La méthodologie adoptée consistera ainsi à :
• Documenter la variabilité océanique en termes d’ondes longues équatoriales aux échelles
de temps inter-annuelles. Cette phase consiste en l’analyse d’une simulation forcée du
modèle de circulation générale OPA (CLIPPER) et de données observées, pour déduire
les informations sur la structure verticale de l’océan Atlantique équatorial. Ce travail
préliminaire doit permettre : 1) de documenter la contribution des modes baroclines
aux courants et à la pression de surface, 2) d’extraire la contribution des ondes de
Kelvin et de Rossby, 3) de développer et valider un modèle linéaire de l’Atlantique
Tropical, 4) de déterminer le rôle des frontières méridiennes proches de l’équateur
sur la propagation et la réflexion des ondes.
• Faire un bilan thermodynamique dans la couche demélange océanique. Cette deuxième
étape a pour objectif de calibrer unmodèle simplifié de couche demélange (semblable
à celui utilisé dans le modèle de Cane et Zebiak [1987]).
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• Définir la nature du couplage local dans l’océan Atlantique. Il s’agit d’abord de re-
prendre et compléter l’étude de Zebiak [1993], en se plaçant dans une configuration
plus réaliste. Nous construirons pour cela un modèle couplé intermédiaire dans l’At-
lantique Tropical. La composante atmosphérique sera le modèle atmosphérique de
complexité intermédiaire QTCM24, développé à UCLA25 par l’équipe du Dr. Neelin. Ce
modèle devra permettre d’identifier les modes propres de variabilité que l’Atlantique
Tropical peut générer sans influence extérieure.
• Étudier les télé-connexions atmosphériques entre les bassins tropicaux Atlantique et
Pacifique. Déterminer l’influence d’ENSO sur la variabilité en Atlantique Tropical.
Ceci devra permettre en particulier d’étudier les mécanismes de tété-connexions as-
sociés aux anomalies de la circulation atmosphérique.
Ainsi nous souhaitons focaliser notre étude sur l’analyse de la dynamique des ondes
longues équatoriales en Atlantique Tropical, et par conséquent, nous faisons le choix de
nous concentrer sur l’étude du mode de variabilité de type équatorial. Une interprétation
du mode de variabilité inter-hémisphérique sera néanmoins proposée à la lumière des résul-
tats obtenus. L’utilisation d’un modèle linéaire pour simuler la variabilité équatoriale est une
approche classique pour l’étude de la variabilité ENSO dans le Pacifique mais relativement
nouvelle pour le bassin Atlantique Tropical.
Nous avons vu dans ce chapitre que le cycle saisonnier est le mode de variabilité qui do-
mine le spectre des basses fréquences, et qu’il influe de manière significative sur la variabilité
inter-annuelle équatoriale, ainsi que les télé-connexions avec le Pacifique. L’utilisation d’un
modèle océanique en anomalies inter-annuelles interdit la simulation des interactions avec
le cycle saisonnier, mais néanmoins nous affranchit des erreurs dans la simulation des états
moyens, biais classiques des CGCM. De plus, la prescription, dans le modèle de couche demé-
lange, d’état moyens (température, courants de surface, upwelling) qui tiennent compte de la
variabilité saisonnière de l’Atlantique Équatorial, nous permet de simuler convenablement
la dépendance par rapport au cycle saisonnier et en particulier la manifestation privilégiée
du mode équatorial en été boréal.
Le couplage de ce modèle océanique, au modèle QTCM, nous permettra d’étudier de ma-
nière privilégiée les télé-connexions atmosphériques entre les bassins tropicaux Pacifique et
Atlantique. Par le choix d’un tel modèle atmosphérique, nous nous focalisons sur l’étude des
influences d’ENSO sur l’Atlantique Tropical, au dépend de l’étude des l’influences de la NAO.
Notons aussi que par construction, ce modèle couplé ne nous permettra pas d’étudier les
connexions océaniques entre la région NTA et l’Atlantique Équatorial.
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L’annulation de la force de Coriolis fait de la région équatoriale un guide d’onde et permet
aux ondes planétaires de se propager rapidement (par comparaison aux moyennes et hautes
latitudes). Comme nous l’avons vu dans le premier chapitre, ce concept d’ondes équatoriales
est essentiel pour l’analyse de l’ajustement de l’océan aux variations de la tension de vent.
L’objectif de ce chapitre est de répondre aux questions suivantes :
1. Quelle est la variabilité de la structure verticale en Atlantique Tropical ?
2. Quels sont les modes baroclines dominants en Atlantique Tropical et leurs caractéris-
tiques spatio-temporelles ?
3. Quelle est la part de la variabilité interannuelle qui peut être expliquée par les ondes
longues équatoriales ?
4. Quel est le rôle des frontières méridiennes sur la propagation et la réflexion de ces
ondes ?
5. Dans quelle mesure un modèle linéaire d’ondes permet de simuler et d’interpréter la
variabilité observée par l’altimétrie ou dans les données de SST ?
L’étude qui suit a été publiée dans Journal of Geophysical Research en Février 2004. Avant
de présenter la version publiée du manuscrit en anglais, nous allons, dans un premier temps,
décrire le modèle OPA et la simulation utilisée. Nous rappelons ensuite quelques aspects
théoriques de la dynamique équatoriale, avec la décomposition en modes baroclines et les
propriétés des ondes équatoriales prédites par la théorie linéaire. Nous présentons les spéci-
ficités apportées dans le cas du bassin Atlantique Tropical, ainsi que les principaux résultats
obtenus.
49
50 2.1. La Simulation CLIPPER ATL6
2.1 La Simulation CLIPPER ATL6
Les données in situ disponibles dans la bande tropicale n’étant pas suffisantes pour l’étude
approfondie desmécanismes de propagation des ondes longues équatoriales, nous avons uti-
lisé pour cette étude une simulation d’unModèle de Circulation Générale Océanique, réalisée
dans le cadre du programme CLIPPER.
Le projet CLIPPER est un projet de modélisation numérique à haute résolution de la circu-
lation océanique dans le bassin Atlantique. C’est une des contributions françaises au projet
WOCE1. Il a été élaboré en 1996 sous la forme d’un programme communautaire de recherche
et de développement, défini sur 4 ans (1997-2000). Son objectif principal était la réalisation, la
validation et l’exploitation scientifique d’une expérience de modélisation numérique à haute
résolution de la circulation océanique dans le bassin Atlantique, en mode forcé. Le modèle
numérique utilisé est basé sur le code OPA2-8.1 développé au LODYC 3 [Madec et al., 1998].
La résolution numérique se fait sur un schéma aux différences finies d’ordre deux, avec un
toit rigide et en coordonnées-z sur la verticale. La grille horizontale est une grille Mercator
isotrope, avec une bathymétrie et des lignes de côte réalistes [Smith et Sandwell, 1997]. Le
domaine de résolution couvre la quasi totalité de l’océan Atlantique, du passage de Drake
(∼98.5˚W) à 30˚E et de l’Antarctique (75˚S) à 70˚N. Il comporte 4 frontières ouvertes [Tréguier
et al., 2001]. La grille verticale comporte 42 niveaux, dont 14 échantillonnent les 300 premiers
mètres de l’océan. Le modèle est initialisé à partir de la climatologie de Reynaud et al. [1998].
Le modèle a été testé et validé avec une grille à basse (1˚), moyenne (1/3˚) et haute (1/6˚)
résolution. Nous avons utilisé la configuration haute résolution : CLIPPER-ATL6-V6, dans la-
quelle la résolution horizontale est au 1/6 de degré et la résolution méridienne varie de 4,8
km aux latitudes les plus hautes à 18,5 km au niveau de l’équateur. Plus précisément, nous
avons travaillé avec les moyennes mensuelles de cette simulation, moyennées sur une grille
horizontale au 1/3˚, dans la région Atlantique Tropical (30˚S-30˚N). Les paramètres atmo-
sphériques qui constituent les forçages sont : les composantes zonale et méridienne de la
tension du vent, le flux net de chaleur, le bilan évaporation moins précipitation et l’apport
des fleuves (runoff). Parmi les jeux de données de flux atmosphériques de surface suscep-
tibles de convenir, le choix s’est porté sur les produits journaliers du Centre Européen de
Prévision Météorologique à Moyen Terme (ECMWF), car ils constituent un jeu de données
homogène et cohérent. Dans notre expérience, les flux utilisés sont ceux de la ré-analyse
ERA-15 (1979-1993) et ceux de l’analyse (1994-2000). De plus la formulation du modèle inclut
une relaxation à la température de surface observée [Reynolds and Smith, 1994], ainsi qu’à la
salinité de surface climatologique de Reynaud et al. [1998]. Après un spin-up de 8 ans, forcé
1de l’Anglais World Ocean Circulation Experiment
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par les flux climatologiques, le modèle a été intégré de Janvier 1979 à Décembre 2000. Nous
avons exploité les sorties de cette simulation de Janvier 1981 à Décembre 2000.
Dans un premier temps, nous avons quantifié la cohérence entre les données issues de la
simulation CLIPPER et différents jeux d’observations. Nous avons focalisé cette étude préa-
lable sur les champs du modèle qui contrôlent les caractéristiques des ondes équatoriales.
Ainsi, nous avons tout d’abord analysé la structure moyenne le long du guide d’onde équa-
torial (qui contrôle la structure verticale des modes baroclines), puis nous avons validé les
caractéristiques de la variabilité inter-annuelle des courants zonaux de surface et du niveau
de la mer (qui déterminent la contribution des modes baroclines). Toutes ces comparaisons
sont présentées dans Illig et al. [2004] (cf. § 2.5).
La structure moyenne dans la simulation CLIPPER est relativement bien représentée. Des
comparaisons avec les données de température de la base TAOSTA [Vauclair et duPenhoat,
2001] montrent que la position moyenne de l’isotherme 20˚C est assez bien simulée, bien
que légèrement trop profonde (environ +18m). De plus la thermocline équatoriale apparaît
trop diffuse comparée aux observations. Des analyses du champ de salinité et des courants
zonaux sont aussi présentées dans Illig et al. [2004]. Pour la validation de la variabilité inter-
annuelle de la simulation, nous nous sommes focalisés sur une comparaison des anomalies
du niveau de la mer (SLA4) et des courants zonaux (ZCA5) aux données altimétriques. Les
résultats montrent que CLIPPER reproduit de manière réaliste les principales composantes de
la variabilité inter-annuelle observée. En particulier la simulation et les observations satellites
présentent une séquence cohérente d’événements chauds (1996, 1998) et froids (1994, 1997).
En dépit des biais observés dans la simulation CLIPPER, nous avons conclu que CLIPPER
reproduisait les principales composantes de la structure moyenne et simulait la variabilité
inter-annuelle de manière réaliste. Ainsi CLIPPER s’est révélé être un jeu de données adapté
à notre étude.
Notons que cette simulation est le prototype du modèle utilisé dans le cadre du projet
MERCATOR (résolution au 1/3˚), dédié à la prévision océanique en mode opérationnel. Ce
projet englobe une grande composante d’assimilation de données, en particulier de données
satellites (SLA). Au cours de cette thèse, nous avons participé à l’analyse des simulations
MERCATOR qui utilisent un schéma d’assimilation d’interpolation optimale. Nous avons dé-
veloppé un diagnostic permettant de caractériser l’impact de cette assimilation d’observa-
tions dans la bande équatoriale [Présentations orale au GMMC, Octobre 2003 et 2004]. Notre
diagnostic de décomposition en modes baroclines a permis de quantifier l’impact de l’assi-
milation sur la physique des processus associés aux ondes longues. Néanmoins, étant donné
l’impact négatif de l’assimilation (cf. §2.6.2), nous avons continué à travailler avec la simula-
tion CLIPPER, à plus haute résolution.
4de l’Anglais Sea Level Anomalies
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2.2 La Décomposition en Modes Baroclines
Dans les océans tropicaux, les échelles des mouvements horizontaux sont plus grandes
que celles relatives aux mouvements verticaux. On peut donc faire un certain nombre de
simplifications qui conduisent à utiliser la méthode de séparation des variables selon les
directions horizontales et verticale. On écrit alors la solution des équations du mouvement
sous la forme de modes verticaux : lesmodes baroclines.
Dans un premier temps, nous présentons les équations de la dynamique et la démarche
suivie pour décomposer la solution en modes baroclines. Nous exposons ensuite les princi-
paux résultats obtenus dans la décomposition des sorties de la simulation CLIPPER en modes
baroclines et les implications sur la variabilité inter-annuelle en Atlantique Tropical.
2.2.1 Quelques rappels sur la théorie
Considérons un fluide continûment stratifié dont les mouvements sont solutions des
équations de Navier Stokes.
Équation du mouvement
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+ ~∇.(ρ~u) = Q (2.1b)
Q étant le flux de masse reçu ou perdu par mélange de la goutte d’eau que l’on considère.
Nous supposons que les mouvements horizontaux sont plus importants que les mou-
vements verticaux. On se place dans l’approximation de Boussinesq en posant ρ = ρ¯(z) +






et ρ′ une perturbation telle que ∂ρ
′
∂z  ∂ρ¯∂z . On suppose notre fluide hydrostatique et incom-
pressible, et pour lequel nous négligeons les termes d’advection non linéaires et la diffusion
horizontale. Dans un système de coordonnées cartésiennes, les équations du mouvement sur
le β-plan équatorial (f ∼ βy) s’écrivent :
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τx et τy sont les tensions de vent zonales et méridiennes à la surface de l’océan, que l’on
suppose agir comme des forces volumiques sur l’épaisseur de la couche mélangée d. Le flux







KM etKH étant les coefficients verticaux de viscosité et de diffusion.
Nous cherchons les solutions de ce système avec une structure verticale séparable : nous
cherchons à exprimer les solutions sous la forme d’une somme demodes baroclines (Ψn(z), n =
1, ..., ∞) et barotrope (Ψ0(z)) :
[u, v, p] (x, y, z, t) =
∞∑
n=0
[un, vn, pn] (x, y, t).Ψn(z) (2.3)
Pour cela, on applique une simplification classique en supposant que les termes de diffu-
sion verticale peuvent s’écrire sous la forme d’une friction linéaire de type Rayleigh, dont le
coefficient dépend uniquement du mode vertical n considéré. En introduisant une constante
de séparation c2n, la recherche des solutions du système d’équation 2.2, avec l’adimensionna-
lisation usuelle [Philander, 1990], se réduit à la résolution du système suivant :
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avec rn = r(cnβ)−q, où r est la friction de Rayleigh choisie pour le premier mode baro-
cline. Le coefficient de projection du vent, en faisant l’hypothèse que la friction due au vent








, où H est la profondeur
de l’océan etH1 une profondeur d’adimensionnement égale à 150m. Pour chacun des modes
baroclines considérés, la constante de séparation, cn, est la vitesse de propagation des ondes
de Kelvin équatoriales.
Ainsi, les solutions de 2.2 peuvent être décrites sous la forme de modes normaux, chaque
mode ayant sa propre structure verticale. Pour des raisons pratiques évidentes, on ne peut
utiliser cette méthode que si la somme des modes converge rapidement. Ceci est vérifié, en
général, avec un océan stratifié de manière réaliste, où la fréquence de Brunt-Vaïsälä est très
faible aux grandes profondeurs.
La principale limitation de la méthode réside dans les hypothèses de départ. Par exemple,
dans les régions équatoriales, les effets non linéaires ne sont pas négligeables, entre autre
pour décrire le comportement du Sous Courant Équatorial [Cane, 1979 ; 1980]. De même les
effets thermodynamiques, liés aux forçages par les flux de chaleur et d’eau douce peuvent
être non négligeables.
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2.2.2 La structure verticale en Atlantique Tropical
Nous souhaitons résoudre l’équation 2.4a, avec les conditions aux limites suivantes :
w = 0 en z = −H donne dΨ(z)
dz










Ψ(z) = 0 en z = 0 (2.5b)
Quelle que soit la nature verticale de l’océan, il est possible de décomposer la solution
en une somme de modes baroclines. En effet, pour toute stratification stable (N2(z) > 0), le
système (2.4a, 2.5) se réduit à un système de Sturm-Liouville.
Pour résoudre numériquement ce système, il s’agit de discrétiser l’équation 2.4a sur la
verticale, puis de chercher les valeurs propres et les vecteurs propres de la matrice de strati-
fication estimée à partir du champ de densité. L’algorithme de résolution utilisé ici est simi-
laire à celui développé pour le Pacifique Équatorial par Boris Dewitte [Dewitte, 1998 ; Dewitte
et al., 1999]. La méthode adoptée consiste en un premier temps à interpoler les champs de
température potentiel et de salinité sur une grille verticale régulière de résolution égale à 5
mètres. Nous utilisons une interpolation linéaire pour les niveaux du modèle les plus bas,
où la résolution est faible. Dans les couches de surface et de sub-surface, nous utilisons une
interpolation par des fonctions splines cubiques à une dimension. La densité potentielle puis
la fréquence de Brunt-Vaïsälä sont ainsi estimées sur cette nouvelle grille.
FIG. 2.1: Stratification moyenne (1981-2000) le long de l’équateur, calculée à partir des don-
nées CLIPPER (bleu). 1 degré de longitude correspond à 0.510−3s−1 Les positions
moyennes des isothermes 16˚C, 20˚C et 24˚C sont tracées en trait continu (poin-
tillé) pour les données CLIPPER (TAOSTA)
La figure 2.1 présente la stratification moyenne le long de l’équateur obtenue à partir
des sorties de la simulation CLIPPER. On y retrouve la position moyenne de la thermocline
équatoriale. La stratification est le paramètre clef qui détermine la structure des modes ba-
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roclines. On observe dans celle-ci une variabilité zonale importante susceptible de se trans-
mettre aux structures verticales. C’est pourquoi nous avons choisi d’effectuer la décomposi-
tion en modes verticaux de la stratification en chaque point du guide d’onde équatorial. De
plus, nous avons vu dans le chapitre d’introduction que le cycle saisonnier est, en Atlantique
Tropical, le mode de variabilité qui domine le spectre des basses fréquences. Les interactions
non-linéaires entre ce cycle saisonnier et la variabilité inter-annuelle sont très importantes.
Ainsi, nous avons choisi de prendre en considération la variabilité saisonnière de la stratifi-
cation équatoriale dans le calcul des modes baroclines, l’évolution saisonnière et longitudi-
nale de la stratification étant lente comparée au temps que met une onde pour traverser le
bassin. La variation longitudinale (plus que la variation saisonnière) de la stratification est
davantage susceptible de créer de la dispersion modale [Busalacchi et Cane, 1988].
La résolution du système de Sturm-Liouville (2.4a), avec les conditions aux limites 2.5, se
réduit à l’inversion d’une matrice carrée. Les vecteurs propres de cette matrice sont les struc-
tures verticales (ψn(z)), et les valeurs propres sont les vitesses de propagation de ces modes
verticaux (cn). La figure 2.2 présente les modes verticaux obtenus pour la décomposition de la
stratification moyenne à 14˚W (les ondes observées y sont libres, car c’est une zone située lé-
gèrement à l’Est de la zone de forçage par le vent). Pour la résolution nous avons imposé une
condition de normalisation des structures verticales : ∀n,Ψn(z = 0) = 1 et par conséquent la
structure verticale associée au mode barotrope (n = 0) est égale à 1. De plus, conformément
à la théorie, chaque profil Ψn(z), normalisé à la surface, s’annule n fois. Ainsi, plus l’ordre
du mode est élevé, plus les échelles verticales sont fines. Les valeurs propres associées à ces
modes verticaux sont présentées dans le tableau 2.1.







TAB. 2.1: Vitesses de phase (m.s−1) des 6 premiers modes baroclines de la décomposition en
modes verticaux de la stratification moyenne (1981-2000) de CLIPPER à 14˚W.
Notons que parce que nous analysons les sorties d’une simulation de modèle (CLIPPER)
et non des observations, il faut prendre quelques précautions pour interpréter le calcul des
modes verticaux. En particulier la répartition de l’énergie sur les modes peut être différente
de celle des observations. Néanmoins, ce problème sera partiellement résolu à la lumière
d’une confrontation des résultats aux sorties d’un modèle linéaire (cf. § 2.3.4).
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FIG. 2.2: Structures verticales moyennes (1981-2000) à [14˚W ; 0˚N] pour les 1000 pre-
miers mètres, calculées à partir des données CLIPPER d’après 2.4a et 2.5.
2.2.3 La contribution des modes aux courants zonaux et à la pression
On estime la contribution des modes verticaux aux courants zonaux et à la pression en
projetant ces derniers sur les structures verticales Ψn(x, z, t12) calculées précédemment :
〈q(x, y, z, t)×Ψn(x, z, t12)〉 =
∫ 0
H(x)
q(x, y, z, t).Ψn(x, z, t12).dz (2.6)
où q est soit u ou p etΨn(x, z, t12) sont les fonctions verticales des modes baroclines calcu-
lées à partir de la stratification saisonnière (t12) de la simulation CLIPPER, le long de l’équa-
teur, à la longitude x. On peut ensuite extraire le cycle saisonnier, puis les anomalies par
rapport à ce cycle saisonnier.
Dans notre étude nous nous sommes focalisés sur la contribution des modes baroclines
aux anomalies inter-annuelles de courants zonaux et de niveau de la mer. Les résultats, dé-
taillés dans Illig et al. [2004] sont résumés sur la figure 2.3. Ils montrent que le second mode
barocline est le mode le plus énergétique. Les contributions du premier et du troisième mode
barocline ont des amplitudes comparables, mais des structures spatiales différentes. En ef-
fet, la variabilité du premier mode barocline est localisée dans l’Ouest du bassin, tandis que
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celle du troisième mode barocline est plus importante dans l’Est du bassin, où la thermocline
se rapproche de la surface.La variabilité dans l’Est du bassin est expliquée par les modes
d’ordres plus élevés (4-6). Une partie très importante de l’énergie se projette sur les six pre-
miers modes baroclines.
FIG. 2.3: Corrélation (gauche) et variance expliquée (%, référencée à la variabilité totale,
droite) pour la contribution des modes baroclines 1, 2 et 3 aux anomalies de cou-
rant zonaux et pour la contribution sommée des modes 1 à 3 et des modes 1 à 6, en
fonction de la longitude, pour des moyennes méridiennes entre 3˚S-3˚N.
La faible quantité d’observations disponibles en Atlantique Tropical ne permet pas de
procéder à une décomposition en modes baroclines, en particulier en termes de courants zo-
naux. Néanmoins, notre diagnostic, appliqué à d’autres simulations de modèles océaniques
de circulation générale (simulations du projet MERCATOR), indiquent que ces résultats sont
robustes. En particulier, nous avons effectué une décomposition en modes verticaux des sor-
ties d’un OGCM dans lequel des profils de température avaient été assimilés [Masina et al.,
2001]. Des résultats très similaires ont été obtenus.
La manière dont les caractéristiques des modèles utilisés (résolution verticale, diffusion)
et leur variabilité altèrent nos résultats sur la contribution relative des modes baroclines de-
vra être analysée lorsque des simulations plus réalistes de l’Atlantique Tropical et/ou davan-
tage d’observations seront disponibles.
Cette analyse révèle la nécessité de prendre en considération la variabilité de la structure
verticale pour l’interprétation d’observations, car l’énergie se projette sur un grand nombre
de modes baroclines. Par exemple, l’interprétation des signaux altimétriques (niveau de la
mer, courants géostrophiques associés) en terme d’ondes équatoriales ne peut pas être faite
avec l’approximation que toute la variabilité se projette sur un premier mode barocline théo-
rique. Une méthodologie spécifique devra être développée pour l’Atlantique Tropical.
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2.3 Propagation d’Ondes Longues Équatoriales
La théorie linéaire des ondes équatoriales constitue un outil mathématique puissant d’étude
de la variabilité des océans tropicaux. Cette théorie a tout d’abord été développée dans le
cadre de l’étude des propagations d’ondes horizontales dans le Pacifique Tropical, en l’ab-
sence de frontières au Nord et au Sud [Cane et Sarachik, 1976].
Dans l’Atlantique Tropical, la présence des côtes au niveau du Golfe de Guinée à l’Est et
du Brésil dans l’Ouest du bassin modifie le calcul précédent par l’imposition de conditions
aux limites supplémentaires au Nord et au Sud [Cane et Sarachik, 1979].
Nous rappelons tout d’abord quelques équations et approximations fondamentales de
cette théorie pour les basses fréquences et les grandes longueurs d’ondes, puis nous dé-
taillons les spécificités apportées pour l’étude des propagations d’ondes longues en Atlan-
tique Tropical.
2.3.1 Quelques rappels sur la théorie linéaire
Pour chacun des modes baroclines n déterminés précédemment, nous cherchons à ré-
soudre le système horizontal2.4. Nous cherchons à extraire les ondes libres du bassin. Ainsi,
























Ce système d’équations, avec des solutions de la forme un, vn, pn ∼ ei(kx−ωt), se réduit à










vn = 0 (2.8)
Nous nous plaçons dans le cas d’un bassin infini dans la directionméridienne. Ainsi, nous
cherchons les solutions de 2.8, sans conditions aux limites particulières, mais néanmoins bor-
nées à l’infini.
•On remarque tout d’abord que ce système admet une solution pour laquelle vn est iden-
tiquement nul. La relation de dispersion de ces ondes est simple : k = ω. Ces ondes ne sont
pas dispersives et vérifient ∂un∂y + yun = 0. Ce sont des ondes de Kelvin, qui se propagent
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L’onde de Kelvin équatoriale piégée à l’équateur est analogue aux ondes de Kelvin cô-
tières piégées le long d’une côte. La figure 2.4 présente la structure méridienne de l’onde de
Kelvin du premier mode barocline. On remarque dans la formulation 2.9 que la structure
de cette onde est une Gaussienne dont la largeur dépend du mode barocline considéré. En
effet, plus le mode barocline est élevé, plus l’onde de Kelvin sera lente (Tabl. 2.1) et piégée à
l’équateur.
FIG. 2.4: Profils méridiens du premier mode barocline normalisés en courant zonal (U, pan-
neau de gauche) et en niveau de la mer (SL, panneau de droite) des ondes de Kelvin
(noir), Rossby 1 (rouge), Rossby 2(vert), Rossby 3 (bleu). Les profils ont été calcu-
lés à 0˚E dans le cas d’un océan infini, avec une vitesse de phase de 2, 44m.s−1.
• On montre que toutes les autres solutions de l’équation 2.8, bornées à l’infini sont des







Hm étant le polynome d’Hermite de degrém (m entier >= 0).
Ces fonctions vérifient la relation ∂Ψm
∂y2
+ (2m + 1 − y2)Ψm = 0. Chaque fonction Ψm(y)
constitue un mode méridien. Comme les modes baroclines, les modes méridiens forment
une base complète et orthogonale. Ainsi, toute structure méridienne (infinie) sur un plan β
se décompose en une somme de modes méridiens.
Ces structures méridiennes sont les différents modes méridiens des ondes d’inertie gra-
vité à haute fréquence, de Rossby longues et courtes à basse fréquence. Ces modes méridiens
vérifient la relation de dispersion :
ω2 − k2 − k
ω
= 2m+ 1 (2.11)
Pour chaque mode méridienm, on a plusieurs couples (k, ω) de solutions, correspondant
à des types d’ondes différents. La figure 2.5 présente le diagramme de dispersion associé.
60 2.3. Propagation d’Ondes Longues Équatoriales
FIG. 2.5: Diagramme de dispersion des ondes équatoriales dans le cas d’un bassin infini,
obtenu par la résolution de l’équation 2.11. Le cadre noir représente la zone d’ap-
proximation "ondes longues" [Cane et Sarachik, 1976].
La structure de la fonction Ψm est oscillante au voisinage de l’équateur (y <
√
2m+ 1)
et exponentiellement décroissante au delà. Chaque mode méridien est donc confiné en deçà
d’une latitude critique égale à
√
cn
β (2m+ 1). Comme les ondes de Kelvin, les modes méri-
diens sont d’autant plus piégés à l’équateur que le mode barocline n est élevé. Par contre,
quand on va vers les modes méridiensm croissants, la latitude critique augmente (Fig. 2.4).
Nous nous plaçons dans l’approximation des ondes longues, basse fréquence, pour filtrer
les ondes d’inertie gravité et l’onde mixte de Rossby-gravité (onde de Yanaï) qui ne sont pas
très importantes pour l’ajustement dynamique aux échelles de temps considérées. En effet,
le terme d’accélération méridienne est négligé dans le système 2.7 et on obtient la relation de
dispersion des ondes longues de Rossby : ωnkn =
cn
2(m+1) .Cette approximation nous permet de
décomposer le signal dynamique en ondes de Kelvin et de Rossby longues, dont les struc-





























Chapitre 2. Variabilité Inter-annuelle et Ondes Longues Équatoriales 61
Les structures méridiennes de ces modes horizontaux sont présentées sur la figure 2.4.
Les modes impairs des ondes de Rossby sont symétriques par rapport à l’équateur, tandis
que les modes pairs sont antisymétriques.
Ainsi, ces structures méridiennes infinies sont couramment utilisées pour la projection
du champ de niveau de la mer dans le Pacifique Tropical, où le bassin peut être considéré
comme infini dans la direction méridienne [Boulanger et Fu, 1996 ; Périgaud et Dewitte, 1996 ;
Dewitte, Illig et al., 2003].
Dans le cas de l’Atlantique Tropical, la présence de frontières méridiennes proches de
l’équateur (Fig. 2.6) interdit l’utilisation des structures méridiennes infinies. Nous allons
maintenant détailler les spécificités apportées pour la décomposition en ondes longues équa-
toriales de la variabilité inter-annuelle en Atlantique Tropical.
2.3.2 Les spécificités du bassin Atlantique Tropical
En présence de frontières méridiennes, l’équation 2.8 est sujette à des conditions aux fron-
tières supplémentaires au Nord (YN ) et au Sud(YS) :
vn(y) = 0 à YN et YS (2.13)
L’ajout de ces conditions aux frontières complexifie de manière significative la recherche
des solutions de 2.8.
FIG. 2.6: Carte de l’Atlantique Tropical. La topographie du fond de l’océan (m) est représen-
tée en couleurs (données ETOPO20).
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• Les ondes de Kelvin, pour lesquelles la vitesse méridienne est toujours nulle, sont tou-
jours solutions de ce système. Cane et Sarachik [1979] montrent que toutes les autres solu-
tions sont des combinaisons linéaires des fonctions cylindriques paraboliques (notées U et V)
[Abramowitz et Stegun, 1965].
vn,m(y) = U(−µn,m − 1/2,
√
2y) + bn,mV (−µm − 1/2,
√
2y) (2.14)
La relation de dispersion qu’elles satisfont s’écrit :
ω2 − k2 − k
ω
= 2µm + 1 (2.15)
où µm est un réel dont la valeur dépend des positions respectives de YS et YN .
FIG. 2.7: Diagramme de dispersion des ondes équatoriales en présence d’une frontière mé-
ridienne au Nord. Ce diagramme est obtenu par la résolution de l’équation 2.15,
avec une vitesse de phase du premier mode barocline et une position de la fron-
tières Nord caractéristique du Golfe de Guinée. Les valeurs des paramètres mum
utilisées sont listées dans le tableau 2.2. Le cadre noir représente la zone d’approxi-
mation "ondes longues" [Cane et Sarachik, 1979].
L’équation 2.8 avec les conditions aux limites 2.13 forme un système de Sturm Liouville.
Ainsi les valeurs propres µm forment une suite non nulle croissante et les vecteurs propres
vm(y) forment une base complète et orthogonale sur l’intervalle [YS , YN ].
Les paramètres (µn,m et bn,m) sont déterminés numériquement en chaque point du bassin
en fonction des positions des frontières méridiennes.
Chapitre 2. Variabilité Inter-annuelle et Ondes Longues Équatoriales 63
• En utilisant la condition d’annulation de la vitesse méridienne au Nord, il vient :
b = −U(−µm − 1/2,
√
2YN )




• La condition d’annulation de la vitesse méridienne au Sud fait apparaître une équation
pour les valeurs propres µm :
U(−µm − 1/2,−
√
2|YS |)− U(−µm − 1/2,
√
2YN )
V (−µm − 1/2,
√
2YN )
V (−µm − 1/2,−
√
2|YS |) = 0. (2.17)
Nous avons vu précédemment que plus l’ordre du mode barocline est élevé, plus les
échelles méridiennes sont confinées à l’équateur. Ainsi, ce sont les structures méridiennes
associées aux premiers modes baroclines qui seront les plus affectées par la présence des
côtes proches de l’équateur.
Plaçons nous par exemple dans le Golfe de Guinée, à 0˚E, où la frontière Nord se situe
vers 6˚N. Pour une raison de convergence numérique une frontière est positionnée au Sud
vers 20˚S. Pour le premier mode barocline (c1 = 2, 44 m.s−1), et des valeurs adimensionnées
de la position des frontières Nord et Sud égales à 1,91 et -6,0 respectivement, on obtient les
valeurs des coefficients µm suivantes :






TAB. 2.2: Valeurs propres µm calculées pour une vitesse de phase du premier mode barocline
(2, 44m.s−1) et pour des valeurs de YS et YN égales à 1,91 et -6,0 respectivement.
La relation de dispersion 2.15 est résolue en imposant les valeurs propres µm calculées
précédemment. Le diagramme de dispersion, pour une position à 0˚W et pour le premier
mode barocline, est présenté sur la figure 2.7.
Lorsque l’on se place dans l’approximation ondes longues, on retrouve les ondes de Kelvin
et de Rossby longues. Cette approximation nous permet comme précédemment de filtrer les
ondes de Rossby courtes et l’onde mixte de Kelvin gravité. Cependant, deux types d’ondes
supplémentaires sont apparues. Ce sont les ondes dites Anti-Kelvin et les ondes mixtes de
Rossby-Kelvin (ou Rossby 0). Ces ondes ont des structures d’ondes côtières. Lorsque YS ou
YN tendent vers l’infini, ce qui est le cas pour l’ensemble de notre domaine d’étude, ces ondes
ne sont plus solution de 2.15. Dans la suite, nous négligerons la présence de ces ondes, résul-
tat d’un artifice du calcul.
64 2.3. Propagation d’Ondes Longues Équatoriales
FIG. 2.8: Profils méridiens normalisés du premier mode barocline en courant zonal (U, pan-
neau de gauche) et en niveau de la mer (SL, panneau de droite) des ondes de Kel-
vin (noir), Rossby 1 (rouge), Rossby 2 (vert), Rossby 3 (bleu). Les profils ont été
calculés à 0˚E avec une frontière méridienne à 6˚N, avec une vitesse de phase de
2, 44 m.s−1. Les profils calculés dans le cas d’un océan infini sont rappelés en
pointillés.
Les vecteurs propres de vn,m forment une base complète et orthogonale. Pour chaque








On remarque que lorsque YS et YN tendent vers l’infini, ces fonctions tendent vers les
fonctions d’Hermite, solutions de 2.8. Les structures méridiennes en niveau de la mer (Rhn,m)






 = 14µn,m(µn,m + 1)

−(2µn,m + 1)Ψ′n,m(y)− yΨn,m(y)
0
(2µn,m + 1)yΨn,m(y) + Ψ′n,m(y)
 (2.19)
Les structures méridiennes des ondes de Kelvin et de Rossby longues (1-3) du premier
mode barocline (c1 = 2, 44m.s−1) pour une position équivalente à 0˚W sont présentées sur la
figure 2.8.
Pour extraire les coefficients des ondes de Kelvin et de Rossby longues il faut estimer
ces structures méridiennes en chaque point du guide d’ondes équatorial, pour y projeter les
contributions des modes baroclines aux courants zonaux et au niveau de mer.
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2.3.3 Propagation des ondes de Kelvin et de Rossby
Suite au calcul des modes baroclines décrit dans le paragraphe 2.2, nous avons estimé
les coefficients des ondes de Kelvin et de Rossby pour chacun des six premiers modes ba-
roclines dominants à partir de la simulation CLIPPER. Des propagations d’ondes de Kelvin
et de Rossby longues cohérentes, avec des vitesses de phase en accord avec la théorie, sont
identifiées pour les trois premiers modes baroclines. Nous avons aussi étudié le pouvoir ré-
flecteur des frontières à l’Ouest et à l’Est du bassin. Les résultats sont détaillés dans Illig et al.
[2004].
En raison du manque de données in situ, ces résultats, issus de la décomposition d’une
simulation numérique, ne peuvent être confrontés à des observations. Nous avons alors dé-
veloppé un modèle linéaire basé sur les résultats de la décomposition en modes verticaux
de CLIPPER, dont nous pouvons comparer les sorties à différents jeux de données observées
(indépendantes).
2.4 Configuration d’un Modèle Linéaire
Les résultats de la décomposition en modes verticaux de la simulation CLIPPER, et en
particulier les valeurs de la vitesse de phase, des coefficients de Rayleigh et des coefficients
de projection du vent pour chaque mode barocline, nous permettent de configurer un mo-
dèle océanique linéaire (OLM6) multi-modes. Ce modèle numérique a été construit au M.I.T.
par Mark A. Cane, Randall J. Patton et Yves du Penhoat [Cane et Patton, 1984, du Penhoat et
Treguier, 1985].
2.4.1 Un peu de théorie
Nous avons développé une configuration en anomalies inter-annuelles à 6 modes ba-
roclines pour le bassin Atlantique Tropical. Le domaine d’étude s’étend de 50˚W à 20˚E et
de 29,5˚S à 29,5˚N pour une résolution zonale égale à 2˚ en longitude. La résolution méri-
dienne est plus importante, égale à 1/4˚, en raison des fines échelles méridiennes associées
auxmodes baroclines élevés. Le continent africain est représenté par une seulemarche, tandis
que les côtes brésiliennes sont modélisées par deux marches. La simplicité de cette schémati-
sation est justifiée par le fait que la variabilité aux basses fréquences est associée à de "grandes
échelles", et que les détails des côtes inférieurs au rayon de déformation n’ont que très peu
d’effet sur la propagation des ondes à ces échelles [Cane et du Penhoat, 1982 ; du Penhoat et al,
1983].
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Pour la détermination des modes baroclines, on utilise le profil moyen de densité à 14˚W.
Cette position dans le bassin se situe légèrement à l’Est de la zone de forçage du vent, où les
ondes sont libres. De plus, les caractéristiques observées à 14˚W sont proches des conditions
moyennes du bassin. Comme nous nous intéressons aux mouvements basse fréquence, on
utilise les mêmes équations que celles du système horizontal 2.4. Cependant le frottement
méridien devant le gradient de pression est négligé. Les solutions libres de ce système sont
les ondes de Kelvin, les ondes de Rossby longues et les ondes Anti-Kelvin (Ces dernières
ne peuvent être négligées dans le modèle, car la configuration utilisée est celle d’un bassin
fermé. Néanmoins, leur contribution à la variabilité est négligeable. Ainsi, nous n’en tien-
drons pas compte dans notre analyse de la simulation). Les ondes d’inertie gravité de haute
fréquence, ainsi que les ondes de Rossby de courtes longueurs d’ondes (de même que les
ondes mixtes) ont été filtrées. On obtient un système à résoudre pour chaque mode barocline.
La solution totale est alors la somme des modes considérés, calculée à l’aide des relations 2.3.
Les conditions aux limites au Nord et au Sud sont une annulation de la vitesse méri-
dienne (Eq. 2.13). La condition à la frontière Est est l’annulation de la vitesse zonale (u = 0).




u.dy = 0 [Cane et Sarachik, 1977 ; 1981], YS et YN étant les positions respectives des
frontières Sud et Nord à la frontière Ouest du bassin.
Pour les conditions initiales, on suppose l’océan initialement au repos. A t = 0, on ap-
plique la tension du vent. Comme les ondes d’inertie de gravité ont été éliminées, on ne peut
pas appliquer u = v = p = 0 à t = 0. On impose alors comme conditions initiales l’état de
l’océan à la fin de la première étape de l’ajustement. Elles sont données par le système [Cane
et Sarachik, 1976 ; 1977] :
u = −yL−1(G), p = ∂L
−1(G)
∂y
, y = L−1(yF ) (2.20)
L étant l’opérateur ( ∂
2
∂y2
− y2). F et G sont respectivement les termes de forçage par les vents
zonaux et méridiens.
En raison de la géométrie des côtes, il n’est pas possible de résoudre analytiquement le
système, en décomposant la solution en différents modes méridiens. La solution est alors
considérée comme étant la somme de mouvements se propageant vers l’Est, dûs à l’onde de
Kelvin équatoriale, et des mouvement vers l’Ouest (ondes de Rossby et d’Anti-Kelvin). On
commence par chercher les coefficients des ondes de Kelvin (aK(x, t)) en projetant le mode






aK = FK(x, t) (2.21)
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où FK est la projection du forçage zonal sur le mode méridien de Kelvin. Cette équation est
résolue par la méthode des caractéristiques. Le reste de la solution est obtenu en retranchant
l’équation 2.21 de l’onde de Kelvin au système à résoudre. Ce système modifié est résolu sur
un schéma décentré marchant d’Est en Ouest. Ainsi, ce modèle est particulièrement écono-
mique en temps de calcul car il est semi-analytique.
2.4.2 Comparaison aux observations
Dans le chapitre suivant, nous présentons le modèle thermodynamique simplifié que
nous couplons à notre modèle dynamique linéaire.
Nous avons forcé ce modèle par différents produits de vent (vents du centre européen uti-
lisés pour le projet CLIPPER, vents de la ré-analyse du centre européen ERA-40, vents in situ
FSU et vents satellites ERS). Les capacités de ce modèle linéaire Atlantique sont comparables
à celles obtenues dans le Pacifique Tropical [Dewitte et al. 1999]. Les comparaisons à différents
jeux de données indépendants (niveau de la mer satellite (T/P+ERS), courants zonaux satel-
lites [Bonjean et Lagerloef, 2002], SST, profondeur de la thermocline (TAOSTA), SST (Reynolds
et Smith [1994]), lorsque l’OLM est couplé au modèle thermodynamique) révèlent que dans
la bande équatoriale (5˚S-5˚N) les performances du modèle linéaire sont équivalentes, voir
légèrement supérieures, à celle de l’OGCM CLIPPER (cf. Fig. 2.9).
La dynamique océanique linéaire apparaît donc comme un très bon outil pour représenter
les anomalies inter-annuelles du niveau de la mer, des courants zonaux et de la profondeur
de thermocline. Cette comparaison aux observations suggère non seulement que des propa-
gations d’ondes longues équatoriales devraient être observables en Atlantique Équatorial,
mais aussi qu’elles expliquent une grande partie de la variabilité et ont un rôle important
dans l’ajustement de l’océan Atlantique Équatorial au forçage par le vent.
2.4.3 Décomposition en EOF étendues
La consistance entre les sorties du modèle linéaire et les observations (cf. Fig. 2.9) nous
conforte dans l’idée que la dynamique linéaire explique une partie significative de la variabi-
lité en Atlantique Tropical. Néanmoins, la décomposition en ondes équatoriales de CLIPPER
par projection sur des structures méridiennes théoriques reste une décomposition mathéma-
tique. Pour confirmer la cohérence des propagations d’ondes de Kelvin et de Rossby longues
que nous avons mises en évidence dans la simulation CLIPPER, nous analysons les contribu-
tions des modes baroclines aux courants zonaux et au niveau de la mer à l’aide d’une analyse
en Fonctions Orthogonales Empiriques Étendues et Multi-variées (ME-EOF7).
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FIG. 2.9: Validation de la simulation CLIPPER, ainsi que de 4 simulations du modèle linéaire
(OLM) forcé par 4 produits de vent indépendants (voir texte) sur la période 1992-
2000. Les anomalies sont calculées par rapport au cycle saisonnier estimé sur la
période 1993-1999. Les champs du niveau de la mer (SLA), de la SST (SSTA), de la
profondeur de la thermocline (D20A) sont comparés aux observations (voir texte)
dans la région ATL3 [20˚W-0˚W ; 3˚S-3˚N]. Les courants zonaux (ZCA) sont ana-
lysés dans la région [30˚W-10˚W ; 3˚S-3˚N], tandis que la tension zonale de vent
(TXA) est validée sur la zone de forçage [50˚W-25˚W ; 3˚S-3˚N] à l’aide des don-
nées ERS. A gauche les séries temporelles des SSTA simulées (noir) et observées
(gris) pour l’indice ATL3. Les valeurs des corrélations et des RMS différences (ré-
férencées par rapport à la variabilité des observations) sont représentées à l’aide de
toiles d’araignées. Le trait en pointillés blanc est représentatif de la significativité
à 95% de la corrélation.
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Comme les EOF traditionnelles, les EOF étendues (E-EOF) permettent la description d’un
champ géophysique complexe avec un nombre relativement restreint de fonctions et de co-
efficients de temps associés, ce qui souvent amène à une interprétation physique associée à
chaque mode de variabilité. Les fonctions des EOF étendues non seulement utilisent le fait
que les champs géophysiques sont normalement fortement corrélés dans l’espace, comme
les EOF traditionnelles, mais supposent aussi que les champs de données ont des auto- et
cross-corrélations dans le temps. Le principal avantage des E-EOF est qu’elles permettent non
seulement d’obtenir les modes dominants de variabilité, mais aussi les modes dominants en
espace-temps pour des séquences d’événements. C’est donc un outil très bien adapté pour
l’étude de propagations. De plus comme nous l’avons vu précédemment les propagations
d’ondes équatoriales modifient simultanément les champs du niveau de mer et des courants
zonaux. C’est pourquoi nous appliquons une analyse multi-variée du niveau de la mer et des
courants zonaux.
La procédure de maximisation de la variance dans le calcul des E-EOF conduit à une dia-
gonalisation de la matrice de covariance et donc à la détermination de ses valeurs et vecteurs
propres. Cela conduit à l’émergence de paires de modes avec une structure spatiale et une
variance expliquée similaires mais avec un déphasage en quadrature. Dans ce cas, les caracté-
ristiques similaires impliquent que ces modes décrivent le même phénomène et témoignent
de la nature propagative de celui-ci.
Nous avons vu précédemment que les caractéristiques (vitesse de phase, structures méri-
diennes) des ondes équatoriales sont différentes pour chaquemode barocline. C’est pourquoi
nous avons appliqué une décomposition en ME-EOF aux contributions des modes baroclines
les plus énergétiques au niveau de la mer et aux courants zonaux.
Les deux premiers modes de la décomposition en ME-EOF du second mode barocline (le
plus énergétique) pour CLIPPER et pour le modèle linéaire (forcé par les mêmes vents) sont
présentés sur les figures 2.10 et 2.11 respectivement. Les paramètres de l’analyse sont une
fenêtre de 4 mois, avec un pas de temps de 1 mois, ce qui correspond à une série de 5 cartes.
Les résultats montrent que les deux premiers modes ME-EOF forment une paire demodes.
En effet, le deuxième mode ME-EOF est en quadrature avec le premier mode, avec un dépha-
sage de 2 mois : le niveau de corrélation des séries temporelles recalées est égal à 0.61 (0.77)
pour CLIPPER (OLM), et les variances expliquées de ces modes valent 19% et 17% (27% et
25%) pour CLIPPER (OLM).
Les résultats de cette analyse font apparaître un scénario de propagation/réflexion d’ondes
équatoriales pour les trois premiers modes baroclines. En effet, ayant en tête la forme des
structures méridiennes des ondes de Kelvin et de Rossby du premier mode méridien (cf. Fig.
2.8), on observe facilement la structure des ondes de Rossby 1 se propageant vers l’Ouest du
bassin : on reconnaît les deux maxima dans la structure en niveau de la mer, associés à une
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FIG. 2.10: Décomposition en EOF étendues multivariées (ME-EOF) des contributions du
second mode barocline aux anomalies de niveau de la mer et aux courants zonaux
de CLIPPER.
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FIG. 2.11: Décomposition en EOF étendues multivariées (ME-EOF) des contributions du
second mode barocline aux anomalies de niveau de la mer et aux courants zonaux
de l’OLM.
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forme gaussienne négative en courant zonal. Ces ondes se propagent vers l’Ouest et mettent
environ 6 mois pour traverser totalement le bassin. On distingue aussi la signature en niveau
de la mer des propagations d’ondes de Kelvin, qui mettent environ 2 mois pour traverser
le bassin. De plus, la réflexion d’ondes de Kelvin de downwelling en ondes de Rossby du
premier mode méridien à la frontière Est est évidente sur le premier mode ME-EOF (en parti-
culier en niveau de la mer). De plus, les temps de propagation sont en accord avec une vitesse
de propagation du second mode barocline (c2 = 1.34m.s−1 à 14˚W).
La comparaison des figures 2.10 et 2.11 montre que les propagations observées dans CLIP-
PER sont effectivement une signature de la dynamique linéaire. En effet, les deux analyses
révèlent des scénarios identiques, avec néanmoins des amplitudes plus importantes pour
l’analyse de l’OLM. Cette analyse confirme que les ondes extraites mathématiquement par
projection sur les structures méridiennes théoriques existent dans l’OGCM.
Ces résultats sont très encourageants pour l’analyse en ondes équatoriales des signaux
altimétriques. Néanmoins, une analyse en ME-EOF sur la somme des six premiers modes ba-
roclines de CLIPPER ne permet pas d’extraire de signaux propagatifs en accord avec la théorie
linéaire. Ceci confirme la nécessité de décomposer préalablement le niveau de la mer et les
courants zonaux en modes baroclines avant de procéder à la décomposition horizontale en
ondes longues équatoriales. Cependant, une telle démarche nécessite de connaître la pression
et les courants zonaux sur toute la colonne d’eau, ce qui n’est pour l’instant pas envisageable
avec les données disponibles (cf. § 2.6.1).
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2.5 Article Paru dans Journal of Geophysical Research
Le corps de ce paragraphe consiste en un article intitulé "Interannual Long Equatorial
Waves in the Tropical Atlantic from a High Resolution Ocean General Circulation Model Ex-
periment in 1981-2000", paru dans Journal of Geophysical Research en Février 2004.
Résumé :Nous étudions la structure verticale de la variabilité de l’Atlantique Tropical
dans une simulation à haute résolution d’un OGCM sur la période 1981-2000. Pour cela, nous
estimons le long de l’équateur des modes verticaux linéaires de l’OGCM, en tenant compte
de la variabilité saisonnière de la stratification. Les caractéristiques des modes verticaux sont
analysées.
Les contributions des modes baroclines aux anomalies du niveau de la mer et des cou-
rants zonaux sont analysées aux échelles de temps inter-annuelles. Cette décomposition ré-
vèle que le second mode barocline est le mode le plus énergétique. Les contributions du
premier et du troisième modes baroclines ont des amplitudes comparables, mais des struc-
tures spatiales différentes. La contribution sommée des modes d’ordres plus élevés (4-6) est
aussi énergétique que les modes 1 ou 3 et présente une variabilité concentrée dans l’Est du
bassin, où se trouvent les plus forts gradients de densité. La variabilité dans l’Est du bassin
est expliquée par les modes d’ordres plus élevés (4-6).
A partir des contributions en courants zonaux et en niveau de la mer, pour les modes ba-
roclines les plus énergétiques, les coefficients des ondes longues de Kelvin et de Rossby sont
estimés par projection sur les structures méridiennes. Les effets des frontières proches de
l’équateur sont pris en considération dans le calcul des modes méridiens. Des propagations
d’ondes de Kelvin et de Rossby, avec des vitesses de phase en accord avec la théorie sont
identifiées pour les trois premiers modes baroclines. Les coefficients des ondes sont compa-
rés à ceux obtenus à l’aide d’un modèle linéaire à 6 modes baroclines, dont les paramètres
(vitesses de phase, coefficients de Rayleigh et coefficients de projection du vent) sont déduits
de la décomposition en modes verticaux précédente. Une estimation de l’efficacité de la ré-
flexion aux frontières Ouest et Est du bassin indique que des réflexions se produisent à ces
deux frontières. Une efficacité de 65% est estimée à la frontière Est.
Notre étude suggère que la dynamique équatoriale basse fréquence explique une partie
significative de la variabilité observée en Atlantique Tropical. Sur la base de nos connais-
sances de la variabilité de type ENSO du Pacifique Tropical, ces résultats fournissent quelques
indices pour l’étude des interactions océan-atmosphère à l’origine dumode équatorial Atlan-
tique.
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Interannual Long Equatorial Waves in the Tropical Atlantic
from a High Resolution Ocean General Circulation Model
Experiment in 1981-2000
S. Illig1, B. Dewitte2, N. Ayoub1, Y. du Penhoat1, G. Reverdin3, P. De Mey1, F.
Bonjean4 and G.S.E. Lagerloef4
Abstract. We investigate the Tropical Atlantic vertical structure variability (1981-2000)
based on the CLIPPER ocean general circulation model (OGCM). We aim at determin-
ing to what extent the observed interannual variability can be explained by the low-frequency
wave dynamics. The linear vertical modes of the OGCM climatological stratification are
estimated along the equator. The baroclinic mode contributions to surface zonal current
and sea level anomalies are calculated and analyzed at interannual timescales. The sec-
ond baroclinic mode is the most energetic. The first (third) mode exhibits a variability
peak in the west (east). The summed-up contribution of the high-order baroclinic modes
(4-6) is as energetic as the gravest modes and is largest in the east. Wave components
are then derived by projection onto the associated meridional structures. The effect of
longitudinal boundaries near the equator is taken into consideration. Equatorial Kelvin
and Rossby waves propagations, with phases speed close to the theory, are identified for
the first three baroclinic modes. The comparison with a multimode linear simulation cor-
roborates the propagating properties of the OGCM waves coefficients. An estimation of
the meridional boundary reflection efficiency indicates that wave reflections take place
at both boundaries. A 65% reflection efficiency is found at the eastern boundary. Our
study suggests that low-frequency wave dynamics is to a large extent at work in the Trop-
ical Atlantic. On the basis of what is known on the Pacific El Ninn˜o-Southern Oscilla-
tion mode this may provide a guidance for investigating ocean-atmosphere mechanisms
that can lead to the Atlantic zonal equatorial mode.
1. Introduction
The modes of variability that regulate the climate in the
Tropical Atlantic at interannual and decadal timescales are
an interhemispheric SST mode often referred to as the At-
lantic dipole [Weare, 1977; Servain, 1991; Nobre and Shukla,
1996; Chang et al., 1997] and a zonal equatorial mode [Merle
et al., 1980; Hisard, 1980; Philander, 1986]. The dipole
mode has received a great interest in recent years. Not only
does it have no counterpart in the Pacific Ocean, but it is
also suspected to be involved in the tropical- midlatitude
connections [Rajagopalan et al., 1998; Tourre et al., 1999].
As for the so-called Atlantic El Nin˜o mode, it is now clear
that its dynamics is likely to share many characteristics with
the Pacific El Nin˜o-Southern Oscillation (ENSO) mode as
suggested by Zebiak [1993], i.e., coupled instabilities whose
characteristics strongly depend on the signature of the long
equatorial waves on Sea Surface Temperature (SST). From
observations analysis, Servain [1991] and Carton and Huang
[1994] suggest a relaxation of the trade winds in the western
Atlantic that leads to an accumulation of warm water in
the eastern Atlantic, similar to what happens in the Pacific
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during El Nin˜o. Wang [2002] also shows that although not
as strong, the positive ocean- atmosphere interaction associ-
ated with the Pacific Walker cell responsible for the Pacific
El Ninn˜o, is also operating in the Atlantic. The analogy is
however complicated by the fact that there may be a pos-
sible linkage between the Atlantic equatorial mode and the
meridional gradient mode [Servain et al., 1999, 2000; Sutton
et al., 2000] and that ENSO may act as a remote forcing of
the equatorial Atlantic variability [Zebiak, 1993; Delecluse
et al., 1994; Enfield and Mayer, 1997].
Long equatorial waves have been invoked to support pro-
cesses responsible for some aspects of the interannual vari-
ability in the Tropical Atlantic: du Penhoat and Treguier
[1985] and du Penhoat and Gouriou [1987] have already
shown that some aspects of the seasonal and interannual
variability could be inferred from a linear model. However,
there is still the difficulty to identify from observations a
clear signature of equatorial waves in the equatorial At-
lantic [Arnault et al., 1990; Handoh and Bigg, 2000]. First,
the small dimension of the basin, with respect to the ex-
pected speed of the waves, and the presence of longitudinal
boundaries close to the equator in the Gulf of Guinea and
near the Brazilian coasts, hinder the identi- fication of a
specific equatorial wave (it takes less than a month for a
first-baroclinic mode Kelvin wave to cross the basin). It
is also difficult to identify reflections of the waves at the
coastlines, which are not straight. Note also the presence of
a strong western boundary current, the North Brazil Cur-
rent (NBC), which may also modify reflections of Rossby
waves compared to what is predicted by linear theory. Sec-
ond, with a shallower equatorial mean thermo- cline than
in the Pacific, it is likely that a large number of baroclinic
modes is required to represent the surface circulation. For
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instance, du Penhoat and Treguier [1985] have implemented
9 baroclinic modes in their linear model. The observed deep
circulation in the Tropical Atlantic indicates also a rich ver-
tical structure [Gouriou et al., 2001]. At last, the relatively
large amplitude of the seasonal cycle (seasonal variability
larger by an average factor of 1.5 than in the equatorial Pa-
cific for SST when comparing the indices ATL3 (20◦-0◦;3◦S-
3◦N) and NINO3 (150◦-90◦W;5◦S-5◦N) from the Reynolds
SST data in 1982-1998) as compared to the interannual vari-
ability (interannual variability weaker by an average factor
of 2.44 than in the equatorial Pacific for SST) as already
observed by Picaut et al. [1984], may render the use of
the linear theory hazardous by coupling frequencies through
non-linear terms.
The purpose of this paper is thus to determine to which
extent linear theory can explain the interannual variability
in the Tropical Atlantic. This is somehow a prerequisite be-
fore interpreting the observations, the altimetric data being
of particular interest. From a more general perspective, this
is believed to constitute useful material for the interpreta-
tion of the zonal equatorial mode. In particular, can we
really talk of an “Atlantic El Nin˜o”?, which would require,
for instance, the existence of long equatorial wave reflections
at the meridional boundaries. The approach proposed here
consists in confronting the results of the projection of a high-
resolution ocean general circulation model (OGCM) simu-
lation on the equatorial normal modes to linear multimode
model simulations. A similar approach was used by Dewitte
et al. [1999, 2003] for the Tropical Pacific and shown to
be successful in depicting the low-frequency vertical struc-
ture variability. It is applied here for the first time in the
Tropical Atlantic with all the difficulties that arise from the
specificities of this ocean mentioned above as compared to
the Tropical Pacific. Our results indicate that such method-
ology with some adjustments is able to bring new insights
on the interannual variability and the mechanisms involving
long equatorial waves in the Tropical Atlantic.
The paper is organized as follows. First, we describe the
model and data used, followed by a brief comparison be-
tween the model mean structure and the interannual vari-
ability and observations during the 1981-2000 period. Then,
a vertical mode decomposition of the OGCM is performed
and the baroclinic mode contributions to pressure and cur-
rent anomalies are studied. The long equatorial waves com-
ponents are derived for each of the gravest baroclinic mode
contributions and their propagating characteristics are an-
alyzed. The results are then compared to equivalent ones
of a multimode linear simulation using the projection co-
efficients and phase speed values derived from the OGCM
simulation. Section 5 is devoted to the study of the reflec-
tion efficiency at the meridional boundaries. In particular,
the influence of the longitudinal boundaries on the waves
reflection is investigated in the Gulf of Guinea and near the
Brazilian coasts. Our closing discussion summarizes these
results and provides perspectives for this work.
2. CLIPPER Simulation
2.1. Basic model’s characteristics
We use the so-called CLIPPER ATL6 numerical simula-
tion performed for the French CLIPPER project and kindly
provided to us by the CLIPPER project team. We briefly
review its main characteristics. For an exhaustive descrip-
tion the reader is invited to refer to the report of Barnier et
al. [2000].
CLIPPER simulations are based on the primitive equa-
tions OPA model developed at the LODYC [Madec et al.
1998]. The domain covers the whole Atlantic ocean from
98.5◦W to 30◦E, 75◦S to 70◦N, with realistic coastlines
and bathymetry and with 4 open boundaries (Drake, 30◦E,
70◦N, Gulf of Cadix) [Tre´guier et al. 2001]. The horizon-
tal resolution is 1/6◦ on a Mercator isotropic grid. The
meridional resolution varies from 4.8km at the highest lati-
tudes to 18.5km at the equator. The vertical grid contains
43 levels, with 14 levels in the top 300m. The motivations
for using a model with such a high resolution are twofold.
First, since our study focuses on the analysis of the ver-
tical modes, we wish to have a reasonably high resolution
on the vertical, which allows for a realistic representation
of thermocline position and temperature gradients. Also,
the meridional resolution should be good in the vicinity of
the equator, considering that the energy projects onto the
high-order baroclinic modes (see Section 3) and that the
associated equatorial waves have a fine meridional scale at
the equator. Secondly, the high resolution allows for a more
realistic simulation of the western boundary currents, in par-
ticular the NBC. Because of non-linear interactions at these
boundary current scales [Arhan et al., 1998], the high reso-
lution is likely to be important for the investigation of the
Rossby waves reflections at the continental boundaries. For
convenience, we started working with the OGCM fields av-
eraged on a 1/3◦×1/3◦ grid (as an indication, the equatorial
Rossby radius of the 6th baroclinic mode is of the order of
140km (1.2◦)). This was a posteriori checked as appropriate,
considering the results of the vertical mode decomposition :
most of the energy projects on the six first baroclinic modes.
Note that we do not exclude from the analysis the baroclinic
modes with a Rossby radius lower than 1/3◦, since those
are resolved by the model with the 1/6◦ × 1/6◦ resolution.
OGCM fields are monthly averaged before the analysis.
After a 8-year spin-up forced by a monthly mean clima-
tology of air-sea fluxes (see hereafter), the model has been
integrated for 22 years, with daily forcing from ECWMF
re-analysis ERA-15 fields from January 1979 to Decem-
ber 1993, and the operational analysis fields from January
1994 to December 2000. The forcing is the sum of the
ECMWF net flux term and a relaxation term to observed
SST [Reynolds and Smith, 1994]; the relaxation formulation
is from Barnier et al. [1995]. Evaporation minus precipita-
tion flux is used, but a relaxation to observed Sea Surface
Salinity (SSS) from Reynaud et al. [1998] is added.
Viscosity and vertical diffusivity are computed from a 1.5
turbulent closure model in which the evolution of the turbu-
lent kinetic energy is given by a prognostic equation [Blanke
and Delecluse, 1993]. In the following, the OGCM simula-
tion will be analyzed over the 20-year period extending from
1981 to 2000 and will be referred as CLIPPER.
2.2. CLIPPER skills in the Tropical Atlantic
In this section, we check the consistency between CLIP-
PER and observations in the Tropical Atlantic. It is be-
yond the scope of this paper to present systematic and ex-
haustive model/data comparison. Instead, we focus on the
quantities that control the equatorial waves characteristics,
i.e. the mean structure along the equator, that controls
the vertical mode structure (see Section 3), and the inter-
annual variability characteristics of surface zonal current
and sea level, which also determine the baroclinic mode
contributions. Note that the seasonal cycle of the CLIP-
PER simulation has already been analyzed in Barnier et
al., 2000. The results indicates that CLIPPER has similar
skills than the models used by the Community Modeling Ef-
fort (CME) in reproducing the observed seasonal variability
[A.M. Treguier, pers. com.].
2.2.1. Observations
Equalant data: The 1999 EQUALANT cruise (hereafter
EQ99) took place in boreal summer 1999 (July, 13 to Au-
gust, 21, 1999). Meridional sections from 6◦S to 6◦N were
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conducted at 35◦W, 23◦W and 10◦W (101 hydrologic sta-
tions). We compared the CLIPPER surface and subsurface
zonal currents to the observed currents from a Shipboard
Acoustic Doppler Current Profiler (S-ADCP, RDI BB 150
KHz, with a 4m resolution). The reader is invited to refer
to Gouriou et al. [2001].
Reynaud Atlas: Reynaud et al. [1998] produced an an-
nual climatology over the north and Tropical Atlantic on a
1◦×1◦ spatial grid using approximately 90,000 conductivity-
temperature-depth (CTD)-based temperature and salin-
ity profiles from the National Oceanographic Data Center
archives and from the World Ocean Circulation Experiment
data.
TAOSTA: Vauclair and du Penhoat [2001] have collected
near surface and subsurface in situ temperature observa-
tions of the Tropical Atlantic ocean between 1979 and 1998,
and have built a surface and subsurface bi-monthly temper-
ature fields (Tropical Atlantic Ocean Subsurface Temper-
ature Atlas: TAOSTA: http://medias.obs-mip.fr/taosta/).
The interpolation is based on an objective analysis method
[Bretherton et al., 1976] and provides a gridded data set
from 70◦W to 12◦E and from 30◦S to 30◦N on a 2◦ × 2◦
spatial grid with 14 vertical levels (same as those of Levitus
et al. [1998]).
T/P+ERS altimetric data: Sea Level Anomaly (SLA)
maps supplied by AVISO (CLS, Toulouse, France) from
1993 to 2000 are used. The maps result from an
optimal interpolation of combined altimetric data from
TOPEX/POSEIDON and ERS1/2 missions [Le Traon et al.,
1998] on 1/4◦ × 1/4◦ grid every 10 days. The SLA is built
by removing from the measurements the mean sea surface
over 7 years (1993-1999). The accuracy of this product is
of about 2-3 cm rms.
Zonal currents derived from altimetry: Surface currents
(hereafter BL currents) are calculated from T/P altimeter
data [Lagerloef et al., 1999], wind vector data from SSM/I
[Atlas et al., 1996], and Reynolds SST. The diagnostic model
[Bonjean and Lagerloef, 2002] is derived from quasi-steady
and linear physics of the near-surface circulation and allows
direct estimate of the 0-30m layer velocity. The method was
adjusted and validated in a study of the Tropical Pacific cir-
culation, and is here extended to the Tropical Atlantic basin
from October 1992 to December 2000.
2.2.2. Mean State
Temperature: The mean structure (1981-1998) of CLIP-
PER temperature is compared to TAOSTA in the upper 250
meters (cf. Figure 1). In the surface layer, the simulation is
cooler than the observations in the whole 10◦S-10◦N band;
the difference is more important in the western part of the
basin (¿1◦C). The largest differences are found within the
thermocline, where the simulated temperature is on aver-
age warmer by 2◦C, the thermocline is deeper (+18m, iden-
tified as the depth of the 20◦C isotherm), with weaker (-
25%) vertical gradients than in the observations (identified
as the thickness of the layer between the 16◦C and 24◦C
isotherms). The meridional section at 23◦W (cf. Figure
1.b) shows differences between TAOSTA and CLIPPER in
the thermocline, in particular in the region of the South
Equatorial Under Current (SEUC) [3◦S;100m] and at the
latitude of the North Equatorial Counter Current (NECC)
[8◦N;80m], with differences larger than 3◦C. These zonal
currents are apparently in geostrophic balance since they
are associated with the slope of the isotherms polewards
and equatorwards respectively. The meridional gradients
are weaker in the simulation than in the observations ( -
30%). The weaker slope of the isotherms in CLIPPER is
associated with weaker currents and thus with weaker wa-
ter mass transports (cf. Paragraph devoted to the mean
currents and Figure 2).
Salinity: A comparison of the mean state (1981-2000)
along the equator in the 250 first meters highlights differ-
ences between CLIPPER and the Reynaud atlas of the or-
der of 0.2 psu. The largest discrepancies are found within
the thermocline, in particular around (120m;38◦W). There,
the climatology exhibits large spatial gradients due to the
salty waters of the North Brazil Under Current (NBUC),
whose intensity is weak in CLIPPER (see next paragraph).
Nevertheless, an inaccurate simulation of this field is not
prejudicial to the results presented in this study, because
the salinity variability has a weaker impact on the vertical
structure of the gravest modes than the temperature vari-
ability (this was estimated with the results of a vertical mode
calculation using climatological salinity).
Figure 2. Longitude-depth section at the equator
(left) and latitude-depth section at 23◦W (right) of
the difference between the mean in situ temperature
(TAOSTA) and the mean CLIPPER temperature in the
first 250m over 1981-1998. The mean 16◦C, 20◦C and
24◦C isotherms are represented in blue line for CLIP-
PER and in red line for the observations. Unit is ◦C.
Contour Interval (hereafter CI) is 0.5◦C. Values larger
(lower) than 1◦C (-1◦C) are shaded.
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Surface and Subsurface Currents: In the absence of a
comprehensive data set for investigating the mean current
vertical structure, we present a qualitative comparison with
the EQ99 data from the S-ADCP at 23◦W for the month of
July 1999 (cf. Figure 2). It has to be kept in mind that we
use a monthly average of the CLIPPER outputs, whereas
EQ99 is a snapshot. Consequently, the high frequency com-
ponent from the internal tides is present in EQ99 but not in
the CLIPPER monthly average. The largest discrepancies
between model and observations are for the magnitude of the
main off-equatorial currents, which is partly due to the dif-
ference in time sampling. We find that the intensity and the
position of the core of the Equatorial Under Current (EUC)
in CLIPPER are in good agreement with EQ99 : the max-
imum of the EUC in CLIPPER (EQ99) is located around
(0.3◦N, 100m) ((0.5◦N, 84m) (0.3◦N, 100m)) with a speed of
80 cm.s−1 (90 cm.s−1). The locations of the transition zones
between westward and eastward currents are in agreement
with EQ99, so that the zonal and vertical scales of the main
currents are correctly represented in CLIPPER, with clear
identification of the equatorial branch of the South Equa-
torial Current (SEC) and the northern branch of the SEC,
with a magnitude somewhat lower in the simulation. The
signatures of the North Equatorial Under Current (South
Equatorial Under Current) are suggested around (5◦N, 80-
90m) ((2◦S, 120-200m)).
The main features of the mean Tropical Atlantic surface
currents system and their seasonal variability are found to
correspond to the ones estimated in Richardson and McKee
[1984], Arnault [1987], and Marin and Gouriou [2000].
2.2.3. Interannual variability
Throughout the paper, interannual anomalies are defined
relative to the seasonal cycle estimated over periods specific
to each data set. For each inter-comparison, the period con-
sidered for calculating the seasonal cycle and estimating the
anomalies will be the common period between CLIPPER
and the data set under consideration.
A spectral analysis of the model thermocline depth
anomalies (not shown) shows that a large part of the en-
ergy at interannual time scales is around 3-4 years, which
corresponds to the sequence of interannual warm and cold
events (see Figure 3). Some energy is also found in a pe-
culiar 16-month peak, which is shared with other surface
fields (currents, SST). It corresponds to an energy peak in
the forcing fields.
Sea Level Anomalies: The sea level from CLIPPER was
computed with respect to the 1993-1999 mean field, us-
ing the ”pressure compensation” approximation (see Mellor
and Wang [1996] for the method). Simulated SLA inter-
annual anomalies are compared to the combined altimetric
data T/P+ERS (Figure 3). The longitude-time plots along
the equator show that major features of the observed in-
terannual variability of SLA are simulated by CLIPPER.
CLIPPER and T/P+ERS SLA exhibits a coherent timing
sequence of warm (1996, 1998) and cold (1994,1997) events.
Nevertheless, in the eastern basin, the simulation presents
a larger interannual variability compared to the observa-
tions, that makes the amplitudes of the interannual events
larger and leads to larger RMS differences between CLIP-
PER and observed SLA. The correlation between model and
observations is of the order of 0.6 in the central Tropical At-
lantic (correlation larger than 0.45 is significant at a 95%
level of confidence [Sciremammano, 1979]). However, corre-
lation decreases to values close to 0.1 near the continents.
The RMS difference is less than 2 cm in the 4◦S-4◦N band,
and remains in the error-bar of the altimetric data (2-3 cm
RMS). Along Brazil, north of the equator (around (46◦W,
6◦N)), where the retroflection takes place, the altimetric
data maps display small-scale features, which are not simu-
lated by the OGCM. This is a zone of large wind stress and
heat fluxes variability as well.
Surface Currents Anomalies: Comparisons between
CLIPPER and BL ZCA over 1993-1999 (Figure 4) indi-
cate that there is a correct agreement between BL current
Figure 2. Latitude-depth section at 23◦W in the
first 250m of the zonal current component of the CLIP-
PER simulation in August 1999 (left) and for the 1999
Equalant Cruise (EQ99) from the 1st to the 9th of August
1999 (right). Unit is cm.s−1. CI is 10 cm.s−1. Values
larger (lower) than 20 cm.s−1 (-20 cm.s−1) are shaded.
anomalies and simulated ZCA. Variations along the equator
of the CLIPPER ZCA and satellite-derived velocity are qual-
itatively similar, both indicating sporadic short events of a
few month duration (3-5 months) with reversing large-scale
anomalous currents over more than 20 degrees and more.
Patterns of correlation are consistent with those found in
the SLA comparison, with highest correlations in the ATL3
region, and in the east just north of the equator (0.4 on av-
erage, correlation ¿0.28 remains at a 95% level of confidence
[Sciremammano, 1979]). The RMS of the satellite-derived
current anomalies is smaller, suggesting that either the am-
plitude of the CLIPPER ZCA is too large, or the variability
of the satellite-derived current anomalies is too weak, due to
smoothed altimetry data for example (compare Figure 4 to
Figure 5.a, note however that the anomalies and the RMS
are not calculated over the same period).
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Figure 3. Map of variability (RMS) of2altimetric surface ZCA (BL ZCA) over 1993-1999 (top). Anoma-
lies are relative to the seasonal cycle computed over 1993-1999. Unit is cm.s−1. Contour Interval is 2
cm.s−1. Values larger than cm.s−1 are shaded. On the bottom panel, plots of correlation (plain line)
and RMS difference (dotted red line) between CLIPPER and BL for ZCA are displayed.
2.3. Atmospheric forcing
The results of the simulation are highly dependent on the
wind forcing fields, especially in the tropics. These fields
contain large errors that are very difficult to quantify pre-
cisely. A qualitative indication can be obtained by compar-
ing the ECMWF products with observations on the 1993-
1999 period : the monthly wind stress fields from ERS scat-
terometer provided by CERSAT [Bentamy et al. 1996] and
monthly pseudo wind stress fields from FSU (using cd = 1.6)
derived from in situ measurements [Servain et al., 1997].
Zonal anomalies have slightly larger amplitudes in the
ECMWF product than in both observed data sets. They
are positively correlated (correlation 0.5 significant at a
95% level of confidence [Sciremammano, 1979]), except in
the eastern part of the basin and in the Inter Tropical Con-
vergence Zone (ITCZ), where the correlation is no longer sig-
nificant and the variability is weak. In the eastern part of the
basin, the wind variability (RMS) has different characteris-
tics in the three wind products. In particular, the ECMWF
winds exhibit a larger variability (with an average factor of
1.5 over ATL3) in the Gulf of Guinea compared to the ERS
wind stress anomalies. The ECMWF wind meridional com-
ponent has a larger variability than the ERS product in the
eastern part of the basin and around (35◦W-6◦N). The same
comparison is done with the FSU winds. It exhibits slightly
weaker correlations and similar zones of discrepancies (not
shown), in particular in the eastern part of the basin, where
the variability is larger in the ECMWF products (with a
average factor of 1.3 over ATL3). This is a possible source
of differences between the simulated and observed SLA in
this area (Figure 3). We provide an estimate of the error
in simulated SLA and Zonal Current Anomalies (ZCA) in-
duced by wind biases in Section 4 (cf. Table 2). Differences
in RMS differences between model and observations for SLA
in the ATL3@eq region (20◦W-0◦W; 0◦N) can reach 0.23 cm
between FSU and ERS runs. It is worth pointing out that
twin numerical experiments using respectively re-analysed
ECMWF fluxes and ERS momentum flux in the CLIPPER
model (1/3◦ resolution) suggest that the ERS wind stress
fields are more realistic than the ECMWF fields [Y. Quilfen,
pers. com., 2001].
A main question in any model-based study is to which
extent the results can be generalized beyond the specific
model set-up, and how they apply to the real world. The
brief comparison between observations and CLIPPER simu-
lation presented above indicates that CLIPPER reproduces
a large part of the mean structure. Although the reported
biases have the ability to impact the baroclinic mode con-
tributions (for example, through non-linearities associated
with the interaction between the background currents and
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Figure 4. Map of variability (RMS) of altimetric sur-
face ZCA (BL ZCA) over 1993-1999 (top). Anomalies are
relative to the seasonal cycle computed over 1993-1999.
Unit is cm.s−1. Contour Interval is 2 cm.s−1. Values
larger than cm.s−1 are shaded. On the bottom panel,
plots of correlation (plain line) and RMS difference (dot-
ted red line) between CLIPPER and BL for ZCA are
displayed.
the long equatorial waves), it is beyond the scope of the
present paper to address such issues. What is very encour-
aging is that, major features of the observed interannual
variability are captured by the OGCM. We will therefore
investigate further in this simulation the baroclinic mode
variability and their associated long equatorial waves con-
tribution.
3. Long Equatorial Waves Variability
In order to study the propagation of long equatorial
waves, a vertical mode decomposition (as in Dewitte et al,
1999) of the high-resolution CLIPPER simulation is first
performed and then the long equatorial wave signal is ex-
tracted.
3.1. Vertical mode decomposition
In order to take into consideration the zonally sloping
thermocline, when carrying the vertical mode decomposi-
tion of the model variables, the decomposition is sought
along the equator keeping the longitudinal dependence of
the vertical functions Fn [Dewitte et al., 1999]. Moreover,
we also retained the seasonal dependence (labeled as t12) of
the vertical structure, as is has a relatively large amplitude
[du Penhoat and Treguier, 1985; Picaut et al., 1984], and
induces significant changes in the baroclinic mode contri-
bution. (cf. Appendix A). Although linear theory usually
assumes a steady background state, this is not believed to
be prejudicial for the interpretation of the waves, consider-
ing the relative small time taken by the waves to travel back
and forth across the basin, compared to seasonal variations
of the stratification.
The vertical structure functions Fn(x, z, t12) are deter-
mined using the method described in Dewitte et al. [1999].
The potential density ρ(x, y=0, z, t12) is computed using
the state equation from Millero and Poisson [1981] and an
approximate Brunt-Va¨ısa¨la¨ frequency N(x, y=0◦N, z, t12) is
deduced. The vertical differential equation for the verti-
cal modes n : ((Fn)z/N
2)z + Fn/c
2
n = 0 [Philander, 1978]
is solved using a method based on a SVD decomposition.
Zonal currents and pressure are then projected on the ver-
tical structure functions:




q(x, y, z, t).Fn(x, y, z, t12
We first analyze the characteristics of the baroclinic
modes variability. Theoretical Kelvin and Rossby mode con-
tributions are then derived for the most energetic baroclinic
modes. Their propagation characteristics are investigated
in the light of what is expected from linear theory.
3.1.1. Zonal Current Anomalies baroclinic contribu-
tion
The total ZCA are estimated by averaging the currents
over the 3 uppermost levels of the model (5m to 30m depth),
in order to remove the shear within the weakly stratified sur-
face layer associated with incomplete mixing which cannot
be represented in the vertical mode decomposition.
The RMS variability of the surface ZCA is presented in
Figure 5a. Large values (¿12 cm.s−1) are confined within
3◦S-4◦N, with maximum variability centered around (12◦W,
1◦N). The zone of maximum variability, north of 4◦N and
around 40-45◦W, corresponds to the retroflexion area of the
NBC, where the dynamics is highly non-linear and the wind
stress curl variability is large. Therefore, we do not expect
to explain this variability only in terms of long equatorial
waves. Note that this variability projects largely on the first
and the second baroclinic modes, consistently with the large
vertical scales associated with these currents [Ahran et al.,
1998]. Figures 5b and 5c display the contribution of the two
gravest modes to the surface ZCA. For mode 1, the simu-
lated variability is lower than 5 cm.s−1 in most of the basin,
with a peak of 15 cm.s−1 in the Western Atlantic at 4◦N,
whereas mode 2 is characterized by a larger variability (¿8
cm.s−1) that is more confined towards the equator and that
reaches a maximum amplitude (9-10 cm.s−1) in the center
of the basin. Variability is also large around (45◦W, 4◦N).
The contribution of the third baroclinic mode (Figure 5d)
is confined to the 3◦S-3◦N band with a variability peak in
the eastern part of the basin (¿6 cm.s−1). Along the equa-
tor, the summed-up contribution of the three gravest modes
explain from 30 to 60% of CLIPPER total surface current
variability (RMS) from east to west (correlation coefficient
c =0.8 to 0.9) (not shown). The higher-order baroclinic (4
to 6) modes present a zone of large variability (¿5 cm.s−1)
located in the eastern part of the basin (around 5◦W) along
the equator (Figure 5e). This is due to the shallow thermo-
cline, which induces a larger contribution of the high-order
baroclinic modes. The variability of the summed-up contri-
bution of modes 1 to 6 is shown in Figure 5f and explains
60% of the total variability (c =0.9 on average along the
equator).
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Figure 5. Map of variability (RMS) of (a) CLIPPER total surface ZCA over 1981-2000, the contribution
(b) of the first baroclinic mode, (c) of the second baroclinic mode, (d) of the third baroclinic mode, (e) of
the sum of modes 4 to 6, and (f) the sum of the six gravest baroclinic modes of CLIPPER. Anomalies are
relative to the seasonal cycle computed over 1981-2000. Unit is cm.s−1. Contour interval is 2 cm.s−1.
Values larger than 6 cm.s−1 are shaded.
Figure 6. Plot of correlation and explained variance along the equator referenced to the total SLA, for
SLA mode 1 contribution (dotted line), mode 2 contribution (plain line), mode 3 contribution (dashed
line), the sum of the first three modes (dotted dashed line), and the sum of the first six modes (doubled
dotted dashed line). Anomalies are relative to the seasonal cycle computed over 1981-2000.
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3.1.2. Sea Level Anomalies baroclinic contribution
As found for ZCA, the analysis of the individual contribu-
tion of each baroclinic mode reveals that the most energetic
mode is the second mode which explains 20 to 35% of the
total variability from west to east (c =0.6 to 0.9) along the
equator (cf. Figure 6). Mode 1 variability peaks in the west,
whereas, the high-order baroclinic modes (4-6) variability is
confined in the Eastern part of the basin. The summed-up
contribution of the first three baroclinic modes captures the
basin wide pattern of the simulated SLA, with an associated
explained variance of the order of 50% in the center part of
the basin, reaching up to 70% in east. It is however only
40% around 30◦W, indicating that a larger number of baro-
clinic modes is required to recover the SLA variability there.
Note that this is an area where in the seasonal cycle there is
a change in sign of the thermocline displacements from west
to east (i.e. the mean pivot position of the thermocline) and
where interannual anomalies are small (cf. Figure 3). This
is the main difference between SLA and ZCA reconstruction
from modes 1 to 3. Note also that, as for ZCA, the variabil-
ity associated with the NBC retroflexion projects mostly on
the first two gravest baroclinic modes (not shown).
3.2. Horizontal mode decomposition
3.2.1. Decomposition method
In this section, we study the meridional structure of the
baroclinic modes. To do so, we project both the baroclinic
contributions to ZCA and SLA from CLIPPER onto the
complete basis of the long-wavelength meridional modes.
These modes are computed from the zonally and season-
ally varying phase speed obtained from the former verti-
cal mode decomposition. The method takes explicitly into
consideration the coasts close to the equator in the Gulf of
Guinea and near South America, as in Cane and Sarachik
[1979] (hereafter CS79), so that meridional modes are also
a function of longitude. Further explanations are provided
in Appendix B, which summarizes the formalism of CS79.
The notations are those of CS79. In our computation, the
projection is done over the 10S-10◦N band. Nevertheless,
in agreement with the theory, Anti-Kelvin waves (K+) and
Rossby-Kelvin waves (R0) are not taken into consideration,
because, over the whole basin, their structures have an in-
finite meridional extension in one direction at least (infinite
extension south of the Gulf of Guinea and infinite extension
north of the Brazilian coasts) (see CS79 for theoretical for-
mulation). For the gravest vertical modes, the Kelvin and
first meridional Rossby waves contribute to a large share
of the equatorial variability in ZCA and SLA. For exam-
ple, in the ATL3 region along the equator, the summed-up
contribution of the Kelvin (hereafter K) and the first merid-
ional Rossby (hereafter R1) waves to SLA (ZCA) variability
explains 66% (28%,), 79% (45%) and 63% (47%) for the
baroclinic modes 1, 2 and 3 from the CLIPPER decompo-
sition. So, we will focus on the analysis of the K and R1
components.
3.2.2. Results of the Decomposition
Figure 7 shows a time-longitude plot of K and R1 contri-
bution to SLA for the second baroclinic mode. According
to the location of the maximum in the sea level meridional
waves structures (Figure B1), the K contribution is dis-
played along the equator and the R1 contribution is pre-
sented at 3◦N. The R1 contribution is displayed in reverse
and the K contribution is repeated to illustrate wave reflec-
tions at the African and South America coasts. This plot
is suggestive of long wave propagations, since the wave pat-
terns are consistent across the basin. A visual estimation
of the times of propagations suggests phase speeds in agree-
ment with the theoretical values (see Table 1 and Section
3.2.c for precise calculation). Moreover, the coherency of
the K and R1 components near the African coasts suggests
that wave reflection takes place. This is less clear at the
western boundary, although, the correlation between K and
R1 reaches 0.98 at 46
◦W, but drops further east. We defer
further the interpretation of these plots to Section 5, as it
requests to separate the contribution of local wind forcing
(as opposed to the remote forcing).
3.2.3. Propagation characteristics
Low-frequency linear waves have horizontal propagating
phase speeds proportional to the separation velocity cn.
The propagation characteristics are estimated from a lag-
correlation analysis of the Kelvin (K) and the first Rossby
(R1) components for different longitudes.
Figure 8 shows the results of the lag-correlation analysis
for the R1 component of the three gravest baroclinic modes,
with a reference longitude at 30◦W (left panel) and 2◦W
(right panel). Shading indicates positive correlation with a
level of significance larger than 95% [Sciremammano, 1979].
The slope of the least squares best fit to the points with
maximum correlation at each longitude provides an estima-
tion of the phase speed of the waves. The results are pre-
sented in Table 1. The theoretical time-averaged speed for
the nth baroclinic K (R1), which is reported in Table 1, is
cn(cn/(2µn+1)), where cn is derived from the vertical mode
decomposition of the CLIPPER stratification and mn is the
eigenvalue in the horizontal mode decomposition (cf. CS79).
This indicates that the estimated phase speed values are in
good agreement with the theoretical values: differences do
not exceed 20%.
The plots of Figure 8 exhibit a clear low frequency first
meridional Rossby wave signal with high coherency (c¿ 0.5)
extended longitudinally over the whole basin. The sec-
ondary maximum for large lags (|lag| > 80days) corresponds
to the resonant basin mode K + R1 (T=117, 203, 305 days
for the three first baroclinic modes respectively). The mul-
tiple wave reflections induce negative correlation patches.
For the reference at 2◦W, the zone of maximum correla-
tion illustrates the westward propagation of R1 waves from
the eastern boundary. The pattern associated with positive
correlations, with a level of significance larger than 95%, is
broad in time indicating a low frequency forcing. The zonal
extension of the “beams” to the west are consistent with
propagation of free Rossby waves. The westward reduction
of the beam width indicates energy dissipation processes.
The plots with a reference longitude at 30◦W, are a mir-
ror view of the above, i.e. free propagating Rossby waves
originate from the eastern basin and enter the forcing region
(near 30◦W).
These results are highly suggestive of interannual equato-
rial wave propagation taking place in the OGCM. In order to
check for the coherency with linear theory and estimate the
impact of non-linearities and diffusion processes on this vari-
ability, a comparison with a linear simulation is performed
below.
Table 1. Time-averaged phase speed values of Kelvin (K)
and first Rossby (R1) waves for the three first baroclinic modes
in the western and eastern basinsa
K R1
West East West East
BM 1 2.94(2.43) 2.66(2.47) 0.79(0.81) 0.78(0.71)
BM 2 1.50(1.48) 1.27(1.33) 0.42(0.49) 0.43(0.43)
BM 3 1.00(0.89) 0.89(0.89) 0.29(0.29) 0.29(0.29)
a Theoretical values in parentheses are estimated from the
results of the vertical decomposition from CLIPPER). Unit is
m.s−1.
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Figure 7. Longitude-time plot of the Kelvin (K at 0◦N) and the first meridional Rossby at (R1 at 3◦N)
component for the second baroclinic mode SLA over 1993-1999. Anomalies are relative to the seasonal
cycle computed over 1993-1999. R1 is displayed in reverse from 46
◦W to 8◦E, and K is repeated in order
to visualize reflections at the zonal boundaries. Unit is cm. Contour interval is 0.5 cm. Positive values
are red-shaded and negative values are blue-shaded.
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Figure 8. Lag-correlation plots of the R1 coefficient for the first three baroclinic modes of CLIPPER
with a reference longitude at (left panels) 30◦W and (right panels) 2◦W. Lag is in day. Negative Lag
accounts for a delay with respect to instantaneous signal at the reference longitude. Shading denotes
regions where correlation is significant at the 95% level.
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4. Comparison with Linear Simulation
The OGCM includes non-linear terms and diffusive
processes which couple horizontal and vertical equation.
A simple multi-mode linear model will allow us to in-
vestigate if the projection of the CLIPPER fields on
individual vertical modes behaves dynamically in a way
similar to what is expected from the linear theory, (i.e.
with wave dynamics characterized by the phase speed
and the projection coefficients estimated from CLIP-
PER simulation).
4.1. Linear model description
The linear model is the one used in Cane and Patton
[1984], an adiabatic shallow-water model on a β-plane.
In the light of the OGCM baroclinic mode decomposi-
tion, the 6 gravest baroclinic modes are retained. For
each baroclinic mode, the model first solves the equato-
rial Kelvin mode propagating eastward and then derives
the long low frequency Rossby and anti-Kelvin modes
propagating westward. The model time step is 2 days.
The basin configuration is almost similar to the one
used in du Penhoat and Treguier [1985], from 28.875◦S
to 28.875◦N with an horizontal resolution of 2◦´0.25◦.
To represent better the South American coast line, two
steps are introduced, as suggested by the study of du
Penhoat et al. [1983]: the first from 50◦W to 44◦W at
1.125◦S and the second from 44◦W to 36◦W at 3.375◦S.
The wind stress is projected on the different vertical
modes in term of a coefficient Pn(x, t12), that we derive
from the vertical mode decomposition. The wind stress










H1 is the adimensionalizing depth, equal to 150m,
and d(x, t12) is the depth of the near-surface layer of
weak stratification estimated from CLIPPER as the
depth, along the equator, where the temperature is
lower than the surface temperature by 1◦C.
Figure 9 displays the time averaged values of
Pn(x, t12) along the equator for the first six baroclinic
modes. Not surprisingly, the wind stress coefficients of
modes 2 and 3 are larger than for the other modes.
Their magnitude increases from west to east consis-
tently with the eastward shoaling of the thermocline.
For high-order modes (4-6), Pn reaches similar values
as for mode 1 near the Gulf of Guinea, consistently
with the results of the baroclinic modes contributions
to ZCA and SLA (Figures 5-6). Pn exhibits a noticeable
seasonal variability, which is described in Appendix A.
The model is forced by wind stress anomalies com-
puted relative to the seasonal cycle over the period
1992-1999, following a spin-up with the year 1992 re-
peated five times. We test three different wind prod-
ucts : ECMWF, ERS and FSU (cf. Section 2.3). Time-
Figure 9. Mean wind projection coefficient of the linear
model as a function of longitude for the first six baroclinic
modes.
averaged phase speed values are chosen for a profile at
14◦W, which is just east of the wave forcing region (see
Figure 7): 2.39 m.s−1, 1.34 m.s−1, 0.88 m.s−1, 0.63
m.s−1, 0.48 m.s−1 and 0.42 m.s−1 for mode 1, 2, 3,
4, 5 and 6 respectively. The comparison between alti-
metric observations (TP+ERS SLA and BL ZCA) and
the three different runs indicates that the linear model
exhibits good skills in reproducing the observed interan-
nual variability and that these skills are comparable to
CLIPPER performances (see Section 3), whatever the
wind products. Differences between ECMWF run and
ERS and FSU runs in RMS difference between obser-
vations and linear model runs for SLA (ZCA) are lower
than 11% (14%) of the ECMWF run variability (RMS)
in ATL3 (cf. Table 2). The correlation exhibits differ-
ences lower than 0.09 (0.05) for SLA (ZCA). This sug-
gests that the main characteristics of the CLIPPER de-
composition that have been evidenced in this study (see
Section 4) should hold with other winds than ECMWF.
In the following, for the comparison between CLIPPER
and the linear model, we will focus on the ECMWF
forced linear model run.
In the linear model, dissipation is modeled as a
Rayleigh friction. Several tests were performed to
Table 2. Comparison between observations (T/P+ERS, BL
currents) and the linear model forced with three different wind
products (ECMWF, ERS, FSU) over 1992-2000: RMS differ-
ence (Correlation) in the ATL3@eq region.
ECMWF ERS FUS
SLA Mode2 1.53 (0.66) 1.54(0.66) 1.52 (0.70)
Mode1-6 1.52 (0.68) 1.53(0.66) 1.30 (0.75)
ZCA Mode2 8.49 (0.62) 9.05(0.50) 8.78 (0.55)
Mode1-6 15.78 (0.63) 13.58(0.58) 13.71 (0.59)
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Figure 10. Plot of correlation (plain line) and RMS difference (dotted red line) between CLIPPER and
the linear model simulation for SLA, over 1981-2000, for each contribution of the first three baroclinic
modes (top), for the summed-up contribution of the first six modes (bottom left), and for the total SLA
(bottom center). Anomalies are relative to the seasonal cycle computed over 1981-2000. In the last
panel, the comparison between the total SLA from linear model and T/P+ERS is displayed (anomalies
are relative to the seasonal cycle computed over 1993-1999). RMS is in cm.
choose the appropriate time decay for it. The same rule
as in Gent et al. [1983] is used; that is, rn = r1(cn/c1)q
with q = 1.675. This value for q is justified a posteriori
in the light of the results of the CLIPPER horizontal
mode decomposition (see Section 5.1.2).
4.2. Baroclinic mode contribution
Figure 10 displays the correlation and RMS differ-
ences between the linear simulation and the CLIP-
PER baroclinic decomposition, for individual baroclinic
mode contributions to SLA and for the total SLA field
as a function of longitude along the equator. A compar-
ison with the altimetric data is also shown in the last
panel. For the first baroclinic mode, correlation be-
tween CLIPPER and the wind driven equatorial wave
model is of the order of 0.6, with an RMS difference
lower than 0.8 cm. The linear model modes 2 and 3
also present a good agreement with CLIPPER with,
however, a minimum of correlation around 20-25◦W,
where the mean location of the pivot in the thermo-
cline displacements is located (i.e. where the East-West
seesaw takes places). The summed-up contribution of
the six first baroclinic modes from the linear model is
in good agreement with the SLA from CLIPPER with
correlations larger than 0.6 to 0.7 from west to east
and RMS difference lower than 2 cm on average. The
level of agreement between the linear model SLA and
T/P+ERS SLA is comparable to the one resulting from
the comparison between CLIPPER SLA and T/P+ERS
SLA (see Figure 3).
Figure 11 presents variability maps of ZCA from the
linear simulation, which should be compared to the
CLIPPER decomposition displayed in Figure 5. To-
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Figure 11. Same as Figure 5 but for the linear model simulation. Total ZCA for the linear model are
derived from the summed-up contribution of the six first baroclinic modes and the Ekman currents.
tal surface current anomalies (Figure 11a) are derived
from the contribution of the six first baroclinic modes
added to Ekman current anomalies estimated as in Blu-
menthal and Cane [1989] (Climatological mixed layer
depth was used and estimated from CLIPPER). Not
surprisingly, the variability in the western part of the
basin around 4◦N is not reproduced by the linear sim-
ulation suggesting that this variability is associated to
non-linear processes. The contribution of mode 1 in the
linear model is slightly weaker than for CLIPPER (-20%
on average), with, however, a similar spatial structure,
whereas mode 2 exhibits a slightly greater variability
shifted to the west by 6◦, with respect to CLIPPER.
Mode 3 presents a variability with similar amplitude,
but its maximum of variability is also shifted westwards
by about 8-10◦. The variability of the summed-up con-
tribution of the six gravest baroclinic modes (Figure
11f) is larger than in CLIPPER, in particular around
15◦W (+35%). The spatial structure is well reproduced
by the linear model, but more confined towards the
equator. Equatorial sections of correlation and RMS
differences between the linear model and CLIPPER for
total ZCA indicate correlation larger than 0.4 and RMS
difference lower than 20 cm.s−1 in the center of the
basin (as illustrated by Table 2), and lower correlation
near the meridional boundaries.
4.3. Propagation characteristics
A lag-correlation analysis similar to the one in Sec-
tion 3.2 was performed on the wave coefficients for the
linear model. Results are displayed on Figure 12 (to be
compared to Figure 8). Results indicate that the pat-
terns are in good agreement with CLIPPER for Kelvin
(not shown) and Rossby wave coefficients in the western
and eastern basins. The similar extension and slope of
the ”beams” of positive significant correlation (at 95%)
indicate comparable phase speed values of the waves for
CLIPPER and the linear model and suggest that the
parameterization of dissipation in the linear model was
correctly tuned (cf. Section 5.1.2). Note, however, that
patches of significant negative correlation in the linear
model have more zonal extension and smaller values
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Figure 12. Same as Figure 8 but for the linear model.
than in CLIPPER, suggesting a different behavior for
the wave reflection processes at the meridional bound-
aries and/or non linear processes acting in the OGCM
run (see Section 5).
Considering the simplicity of the linear model com-
pared to CLIPPER, the agreement between the two
simulations is encouraging, with a comparable skill of
the linear model to reproduce an OGCM simulation
than in the equatorial Pacific [Dewitte et al. 1999].
Nevertheless, knowing the differences between the Trop-
ical Pacific and Atlantic oceans, we speculate that the
assumptions behind the linear formalism are less ro-
bust for the Atlantic. In order to verify that we remain
in the frame-work of linear theory, non linear terms of
the ”full” u-equation were estimated in CLIPPER (in
particular, the terms , which ”couple” the baroclinic
modes). The results indicate that these quantities are
always, at worst, one order of magnitude less than the
rate of change of zonal current and wind forcing terms.
This provides further confidence in our analysis.
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5. Reflection Efficiency of the Meridional
Boundaries
In the light of the previous results, it is likely that
wave reflections occur at the African and Brazilian
coasts (cf. Figure 7). This section proposes a methodol-
ogy for estimating the reflection efficiency of the merid-
ional boundaries for the long equatorial waves from the
CLIPPER decomposition and the linear model.
First, only the reflected contribution to the waves
should be estimated. So that the locally wind forced
component of the wave has to be removed, in order
not to ”contaminate” the reflected wave signal. An
estimate of the contribution of local wind forcing to
the wave amplitude was obtained by running the lin-
ear model with the wave reflections at the meridional
boundaries cancelled (i.e. there is no contribution of
reflected waves). The locally wind Kelvin (awindn,K−) and
m-meridional mode Rossby (awindn,m ) coefficients for each
baroclinic mode are derived from this simulation and
are removed from the reflected wave signal to estimate
the part of the signal resulting from the wave reflection.
As an illustration, Figure 13 presents the lag-
correlation between K and R1 for the second baroclinic
mode, which shows the consistency between the incident
and reflected waves at the South America and African
coasts. The broader zone of high correlation close to the
eastern boundary suggests that wave reflection is more
evident at the eastern boundary than at the western
boundary. Moreover, the phase lag is coherent with the
theoretical phase speeds and a reflection at the coast
line.
To estimate the reflection efficiency of the meridional
boundary, we use the projection method described in
CS79. We will review this theory to better understand
the observed relationship between the Kelvin and the
Rossby waves at the meridional boundaries.
5.1. Reflection at the eastern boundary
To calculate the eastern boundary response, we use
the condition that the zonal velocity is zero and that
any incident Kelvin wave reflects into the Rossby waves,
with a uniform height (in y) An at the eastern bound-
ary: an,K−Mn,K− +
∑∞
m=1 an,mRn,m = (0, 0, An),
where an,K− is the amplitude of the incident Kelvin
waves and an,m the amplitude of the mth-meridional
Rossby wave. (cf. notation in Appendix B). This equa-
tion is solved using the orthogonal properties of the
eigenfunctions, as described in CS79.
To estimate the reflection efficiency of the eastern





(an,m − awindn,m )(x, t+ δtn,m(x))×Run,mdy∫ YN
YS
an,K−(x = 8◦E, t)×Ψn,K−(x = 8◦E, y)dy
where Run,m (Ψn,K−) is the horizontal structures of the
m-meridional Rossby (Kelvin) mode for the zonal veloc-
ity. dtn,m(x) is the time needed for the waves to travel
from 8◦E to the eastern meridional boundary (∼ 10◦E)
as a nth-baroclinic mode Kelvin wave and then, from
the African coasts to the longitude x, as a nth-baroclinic
mode reflected mth-order Rossby wave. Note that, in
the Gulf of Guinea, the wind variability is relatively
low, which results in a weak sensitivity of our calcu-
lation to the estimate of awindn,K− and a
wind
n,m . CE(x, t)
is then time averaged (noted CE ), considering only
Kelvin and Rossby coefficients larger than 10% of their
respective RMS over the 1992-1999 period, in order to
take into account the most significant reflections. CE
then indicates the percentage of the incoming merid-
ionally integrated zonal mass flux due to Kelvin waves
that reflect into a particular meridional mode Rossby
wave for a given baroclinic mode.
Figure 13. Lag-correlation along the equator between K and R1 coefficients, for the second baroclinic
mode. Correlation is displayed on the left panel. Correlation greater than 0.6 is represented (CI is 0.1).
Lag of maximum correlation is displayed on the right panel (unit is day and CI is 10 days).
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5.1.1. At the African coast line.
When (x = 8◦E) is calculated with the infinite merid-
ional functions (i.e. no longitudinal boundaries), the
incident Kelvin waves reflect into symmetric Rossby
waves with half of the incident meridionally integrated
zonal mass flux being reflected in the first merid-
ional Rossby mode and the remaining part spread over
the higher-order meridional modes. Only symmetric
Rossby waves are reflected by the incident Kelvin waves
(Table 3). In the case of the meridionally bounded
case, the amount returned by the reflected Rossby waves
changes: the lower the order of baroclinic mode and
the higher the order of meridional mode, the lesser the
meridional scales are confined toward the equator, and
the more the longitudinal boundaries impact the reflec-
tion of the Kelvin waves. For instance, for the second
baroclinic mode (the most energetic), the linear the-
ory using infinite meridional functions predicts that ∼
68.8% (Table 3) of the incident energy is reflected by the
first five meridional Rossby waves, whereas the merid-
ionally bounded case (i.e. taking into account the coast-
lines in the Gulf of Guinea) predicts only∼ 45,7%. Con-
sequently, 23% of the incident energy is spread over the
high-order meridional Rossby components. Moreover,
a slight amount of the energy (3.5%) is now reflected
onto the R2 and R4 Rossby waves.
The results indicate that the African coasts behave
almost as an infinite wall for the high-order baroclinic
modes (order higher than 5) for the long equatorial
waves (Table 3), since wave structures are hardly mod-
ified by the presence of the coasts near the equator.
Considering that the R1 reflected wave is the most
energetic (as compared to higher-order meridional
modes), a value for reflection efficiency of the eastern
boundary can be estimated: considering only the first
three most energetic baroclinic modes and their asso-
ciated percentage of explained variance at the eastern
boundary (cf. Figure 6), the calculation leads to a value
for reflection efficiency of ∼ 65% (of that of an infinite
meridional wall).
Table 3. Percentage of the incident meridionally integrated
zonal mass flux due to Kelvin waves that reflects into a partic-
ular meridional Rossby wave (1 to 5) in the infinite meridional
case, and in the finite meridional case for the baroclinic modes
1, 2 and 6.
R1 R2 R3 R4 R5
Infinite Wall
BM independant 50% 0% 12.5% 0% 6.3%
Meridional Case
BM 1 25.5% 3.81% 6.77% 3.74% 4.04%
BM 2 33.47% 2.05% 5.82% 1.48% 2.92%
BM 6 49.64% 0.00% 11.66% 0.01% 4.79%
5.1.2. Evolution along the propagation.
As the waves propagate westward, the decrease of
CE(x) (Figure 14) indicates dissipation processes or
vertically propagating energy: for baroclinic mode 3 (6),
the reflection efficiency of the first meridional Rossby
wave reaches 50% of its value at 8◦E when estimated at
15◦W (4◦E). Note that for the first baroclinic mode, the
reflection efficiency does not depend as much on the lon-
gitude as for the other modes: this is in agreement with
a lesser sensitivity to dissipation processes for mode 1,
than for modes 2 and 3 (due to a larger phase speed).
As a consistency check on our estimate of time-decay
for friction of the linear model and on the reflected wave
coefficients derived from CLIPPER, the following sim-
ple calculation is carried out. It consists in comparing
along the equator the results of the reflection efficiency
at the African coast for CLIPPER and the one obtained
assuming an incidentK “fully” reflecting as a R1, whose
amplitude decreases exponentially with time as it prop-
agates westward : exp(−(cn,R1×x)/rn) , where cn,R1 is
the speed value of the nth-baroclinic mode R1, taken as
cn/3, and rn being the time decay value that is sought.
Instead of considering meridional integrated flux as we
have done earlier, the reflection efficiency factor is esti-
mated at the equator so that we get:
CEn(x, t) =
(an,1 − awindn,1 )(x, t+ δtn(x))×Run,1(x)
an,K(x = 8◦E, t)×Ψn,K(x = 8◦E)
(see notation in Appendix B). The incoming K is nor-
malized in order to have CEn(x = 8◦E, t) = 1 and
a time averaging is also applied on CEn(x, t) (noted
CEn).
The results are displayed in figure 14 for the best
fit obtained based on least mean square minimization
method. Excluding regions where the exponential curve
and model results do no match well, the results indicate
that the decrease in amplitude of the Rossby wave can
be modeled, to some extent, by a Rayleigh-type friction,
with values for time decay of 5.12, 2.65, 1.81 and 1.64
months for modes 3 to 6 respectively. Assuming a re-
lationship between time-decay and phase-speed that al-
lows vertical separation of the type rn=r1(cn/c1)q [Gent
et al., 1983], we derive from the latter values: r1=27.57
months and q=1.675. This set of parameter that con-
trols the magnitude of dissipation in the linear model
was found to lead to the best comparison to CLIPPER
for ZCA and SLA. Note that the linear model results
are quite sensitive to these parameters. This is par-
ticularly important for the relative contribution of the
baroclinic modes and the location of the variability peak
in current and sea level anomalies. The larger q, the
further east the variability maximum for total surface
current anomalies, and the lesser the variability. We
carried out two additionnal twin experiences with q=1
and q=2. The results of the comparison between both
simulations indicate that, for baroclinic mode 3 (6), the
increase of q leads to an eastward shift of the location
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Figure 14. Plot of reflection efficiency at the eastern boundary (CE) (black solid line) as a function of
longitude for baroclinic modes 3, 4 5 and 6. The red dotted line represents the least mean square best
fit exponential curve to CE. CE is adimentionalized by its value at 8◦E.
of the variability peak for ZCA of the order of 6◦ (9◦)
along with an average decrease of the variability by 38%
(52%).
5.2. Reflection at the western boundary
The western boundary response consists in a Kelvin
wave and the short wavelength Rossby waves. Never-
theless, all the incident zonal mass-flux is returned by











(see notation in Appendix B). In the finite meridional
case (CS79), there is no analytical solution to this equa-
tion, as it was the case in the infinite meridional case
(CS77), because there are no longer symmetric prop-
erties of the horizontal structures of the Kelvin and
Rossby waves with respect to the equator (Figure B1).
This implies that, one cannot derive unambiguously the
contribution of a specific incident meridional Rossby
mode to the reflected Kelvin mode. We define the re-
flection efficiency at the western boundary as follows:












where δtn,m(x, x′) is the time needed for the waves
to travel westward from the longitude x′ to the west-
ern boundary as a nth-baroclinic mode waves and then
from the South American coast to the longitude x as
a reflected nth-baroclinic mode Kelvin wave. As be-
fore, awindn,K− , the locally wind-forced contribution to the
Kelvin wave for the nth-baroclinic mode, is derived from
the linear model simulation and a time averaging is
applied on CW (x, t) (noted CW ). Thus, with such
a definition, if all the incoming Rossby waves reflects
as Kelvin waves (without “loss” of energy) at the west-
ern boundary, CWn(x) should be close to 100% at the
South American coast. Several tests have been car-
ried out, including sensitivity experiments on the way
the local wind contribution to the Kelvin wave is es-
timated from the linear model and on the number of
meridional Rossby modes retained (M) in the calcula-
tion. We found values in the 10 to 60% range for the
first 3 baroclinic modes, for x′ =37◦W and x =44◦W
(i.e. close to the Brazilian coast). CWn(x) generally
undergoes a sharp decrease in amplitude when the ref-
erence for the Kelvin wave amplitude is taken further
from the coast (i.e. increased x). West of 37◦W, also
decreases sharply. These results indicate that wave re-
flection does take place at the western boundary, but
that it is altered by some processes, which includes the
non-linear interactions with the western boundary cur-
rent system, non-linear dissipation, the more compli-
cated than modeled coastline and bottom topography,
as well as the presence of short Rossby waves or short
spatial scale wind forcing.
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To summarize, although reflection efficiency is diffi-
cult to quantify because of the presence of coasts near
the equator, the relatively good agreement between
CLIPPER and the linear model simulation (Section 4)
in which wave reflections take place with a 100% ef-
ficiency suggests that a large amount of the incoming
Rossby wave variability is returned as Kelvin wave vari-
ability. In particular, canceling the western boundary
reflection in the linear model, degrades the comparison
with CLIPPER. For instance, for total SLA, the cor-
relation (RMS difference) between CLIPPER and the
linear model at [40◦W, 0◦N] is 0.69 (1.5 cm) and 0.54
(1.75 cm), with and without western boundary reflec-
tions respectively.
6. Discussion and conclusion
A high-resolution OGCM simulation is used to study
the equatorial waves in the Tropical Atlantic in 1981-
2000. We first investigated the baroclinic modes contri-
bution to the surface zonal current and sea level vari-
ability at interannual time scales. The second baro-
clinic mode is the most energetic. The first and the
third modes contribute with comparable amplitude but
with different spatial distribution in the equatorial wave
guide. The first mode exhibits a variability peak in the
western part of the basin, where the maximum zonal
wind stress variability is observed, whereas the energy
of the third baroclinic mode is confined in the east,
where the largest zonal gradients in the density field
and in the vertical mode characteristics are found. The
summed-up contribution of the higher-order (4 to 6)
baroclinic modes variability is as energetic as the two
gravest modes and is largest in the east. Despite the too
deep and too diffuse thermocline in comparison to the
observations, the energy distribution on the baroclinic
modes presented in this study is believed to share many
characteristics to the one taking place in the Tropical
Atlantic. At the moment, the relative scarcity of ob-
served data in the Tropical Atlantic does not allow for
a similar calculation of the baroclinic mode variability,
especially in terms of ZCA. Nevertheless, our diagnostic
applied to other OGCM simulations, indicates that it
is a robust feature. In particular, at the early stage of
the study, we used an OGCM simulation in which tem-
perature profiles were assimilated [Masina et al. 2001]
and comparable results were derived. How model char-
acteristics (vertical resolution, diffusion..) and variabil-
ity alter our results on the relative contribution of the
baroclinic modes, remains to be further investigated as
more realistic simulation of the Tropical Atlantic and
more data become available.
Kelvin and meridional Rossby components were then
derived for each of the gravest baroclinic mode contribu-
tion by projecting onto the associated meridional struc-
tures. The effect of boundaries close to the equator is
taken into consideration. It is shown to impact wave co-
efficients near the meridional boundaries, as compared
to the simplified case that assumes infinite meridional
extension basin (CS77). We find evidence of equatorial
Kelvin and Rossby waves propagation with phase speed
values close to theoretical ones. The results are com-
pared to the results of a multi-mode linear simulation
using the projection coefficients and phase speed values
derived from the OGCM simulation. Dissipation in the
linear model is modeled as a Rayleigh-type friction. It
is tuned in order to fit the decrease in amplitude of the
Rossby waves of the OGCM as they propagate west-
ward from the eastern boundary. The comparison sug-
gests that not only long equatorial wave propagations
should be observable in the equatorial Atlantic, but that
these waves explain a large part of the interannual vari-
ability and have an important role in the adjustment
of the Tropical Atlantic ocean to the wind forcing. In
addition, wave reflections have been identified in the
OGCM. A 65% reflection efficiency is estimated at the
eastern boundary whereas at the western boundary, the
reflection is less clear, possibly because of the interac-
tion with western boundary currents and the difficulty
to separate the different baroclinic mode contributions.
The present study points out to the necessity of tak-
ing into account the variability in the vertical structure
when interpreting surface observations, since the energy
is distributed over a large number of baroclinic modes.
In particular, this raises the issue of whether or not
vertically propagating energy takes place in the equato-
rial Atlantic at interannual timescales. Our results sug-
gest that substantial energy flux associated to surface
forcing reaches the sub-thermocline in the OGCM: For
instance, a spectral analysis (FFT) of the wind stress
forcing in the central basin exhibits a peak of energy at
the 16-month period, similar to what is found in SST in
the ATL3 region. At this frequency, an harmonic anal-
ysis highlights clear vertical propagating energy path in
agreement with the theoretical WKB first Rossby ray
path (not shown). Also, note that propagation at inter-
annual times scales have not yet been clearly evidenced
from the TOPEX/POSEIDON sea level data [Handoh
and Bigg, 2000]. Our work calls for further investiga-
tion of model outputs and/or assimilated products in
order to study the mechanisms of wave dissipation in
the Tropical Atlantic.
At last, we believe that the good skill of the linear
model to reproduce the equatorial interannual variabil-
ity of the OGCM is encouraging for the understand-
ing of the low frequency equatorial Atlantic variability,
and especially the zonal equatorial mode. The level of
agreement between the two models is similar to what
is found in the Tropical Pacific as far as the dynamical
fields are concerned [cf Dewitte et al. 1999] and prelim-
inary results with the linear model of the Tropical At-
lantic indicate that SST variability is well reproduced
from a simple thermodynamical model that considers
anomalous advection of mean temperature induced by
the waves in a 35m-depth mixed-layer. In particular,
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an EOF analysis on these simulated SSTAs reveals a
structure similar to the observed zonal equatorial mode
(not shown). This is promising for future simple cou-
pled modeling work in the Tropical Atlantic sector [cf.
Zebiak, 1993]. There are of course larger limitations of
such approach as compared to the Pacific considering
the higher connection between the equatorial and the
off equatorial variability in the Atlantic. The interac-
tion with the seasonal cycle has also to be adequately
considered. Despite these differences with the Pacific,
our results suggest that mechanisms involving equato-
rial wave propagations like the delayed action oscillator
and/or the zonal active feedback [Picaut et al., 1997]
that control the low frequency coupled variability in
the Tropical Pacific, are potentially acting in the Tropi-
cal Atlantic. To investigate this issue, one first needs to
quantify the contribution of the horizontal and vertical
advection induced by equatorial waves to the changes
in SST. This is work under progress.
Appendix A: Influence of temporal variability
in the stratification on the baroclinic mode con-
tributions
The baroclinic mode contributions to zonal current
and pressure anomalies are estimated in three different
ways: the estimation depends on how the stratification
is allowed to evolve in time: First, the vertical struc-
tures are derived from the mean stratification (method
). Second, the seasonal cycle in temperature and salin-
ity is considered (method t12), third, the instantaneous
density profiles are used to derive the vertical functions
Fn (method t).
A1. Impact on CLIPPER vertical decomposi-
tion
Results are presented in Figure A1 as RMS differ-
ence maps for ZCA. The benchmark is the result of
the projection on the steady vertical functions. On the
left panels, maps of RMS difference between method t
and method t are presented for the first four baroclinic
modes. They show significant differences with the de-
composition for which the temporal variability in N2
is retained (method t). The RMS difference is of the
order of 2 cm.s−1 for modes 1, 2 and 4 on average over
the basin. The baroclinic mode 3 exhibits a maximum
RMS difference of 4 cm.s−1 around 7◦W at the equa-
tor. The differences are more important for modes 5
and 6 (6 cm.s−1). This illustrates the large variability
of thermocline depth and its impact on the baroclinic
mode contributions. Results of method t are, however,
difficult to interpret within linear theory which assumes
a steady density background. It is indeed likely that a
large part of the variability associated with rapid (rel-
ative to the low frequency motion that we are consid-
ering in this study, i.e. interannual propagating waves)
changes in the thermal structure is associated to non-
Table A1. Seasonal and Interannual varibility (RMS) of the
wind stress coefficients Pn for the six first baroclinic modes
Order of the baroclinic mode
1 2 3 4 5 6
Seasonal 0.042a 0.075 0.236a 0.054 0.197a 0.090a
Interannual 0.027 0.081a 0.147 0.059a 0.117 0.077
linear processes which includes modal dispersion in-
duced by temporal change in the background stratifica-
tion. This is consistent with the results of method t12
which show smaller differences with method t (Figure
A1, right panel), than method t (compared to method
t). The seasonal dependence impacts the gravest baro-
clinic modes 1, 2, and 3 with RMS differences of the
order of 0.5-1 cm.s−1. The largest differences are found
for mode 2, in particular in the western part of the
basin where the differences are of the order of the one
observed between method and method t (¿2 cm.s−1).
For the high order baroclinic modes the difference is
weak.
Because of the marked seasonal cycle of the thermo-
cline depth [duPenhoat and Treguier, 1985], the wind
projection coefficients exhibit significant seasonal vari-
ations as illustrated in Figure A2, which displays the
seasonal cycle of Pn for the first six baroclinic modes,
(to be evaluated along with Figure 9). Whereas P1
varies by as much as 30% from winter to summer, P3
varies by up to 100%. The shoaling of the thermocline
in summer (July-August) leads to weaker value for P1
and larger values for P3. P2 has the weakest variations
whereas P6 presents a marked semi annual cycle consis-
tently with the high frequency projecting preferentially
on the higher-order modes. These seasonal variations
are larger than the interannual variations for mode 1,
3, and 5, and are of the same order of magnitude than
the interannual variations for mode 2 and 4 (see Table
A1).
A2. Impact on the linear model results
When the longitudinal variation of the wind pro-
jection coefficients is taken into account in the linear
model, the zone of maximum variability (RMS) of the
summed-up contribution of modes 1 to 6 to ZCA is
shifted eastward in longitude by 15◦, in better agree-
ment with the CLIPPER decomposition. Differences
are largest for the high-order baroclinic modes. This
shift of the spatial structure of the variability maps is
associated with lower RMS variability for each baro-
clinic mode, compared to the run using . With the wind
projection coefficients, for which the seasonal and longi-
tudinal variability in Pn is retained, the linear model re-
produces better the spatial structure of variability maps
(RMS) of CLIPPER. The results show that the sea-
sonal dependency of Pn impacts the high-order baro-
clinic modes (3-6) with an eastward shift of the zone
of maximum variability of the order of 2-3◦, compared
to the model run without the seasonal dependency of
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Figure A1. Map of RMS difference for CLIPPER ZCA (left panels) between the results of method t
and method t and (right panels) between the results of method t and method t12 for the four gravest
baroclinic modes over 1981-2000. Anomalies are relative to the seasonal cycle computed over 1981-2000.
Unit is cm.s−1. Contour interval is cm.s−1. Values larger than 6 cm.s−1 are shaded.
Pn. Correlation (RMS difference) between CLIPPER
and the linear model for the summed-up contribution to
SLA of the six first baroclinic modes is increased (de-
creased) by 0.1 (0.5cm) on average along the equator
when considering the seasonal dependence of Pn. In
addition, these parameterizations of the linear model
yield to better agreement with the altimetric observa-
tions (Table A2).
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Figure A2. Seasonal variation of the wind projection
coefficient of the linear model for the first six baroclinic
modes in the ATL3@EQ region.
Appendix B: Horizontal mode
decomposition B1. Equation of the merid-
ional velocity and its solutions
We are looking for the solutions of the linearized
equations of the movement, as free waves: qn = Qn(y)×
ei(knx−ωnt) , with q being u, v or h. This leads us to
solve the differential equation for the meridional veloc-
ity:
vyy + (ω2 − k2 − k/ω − y2)v = 0 (eq.B1)
This equation is solved for low frequency long waves.
In the Tropical Pacific ocean, for simplicity, this
equation is usually solved without longitudinal bound-
aries: it is the infinite meridional expansion case of Cane
and Sarachik [1977] (hereafter CS77). In the Tropical
Atlantic, the presence of longitudinally varying bound-
aries close to the equator in the Gulf of Guinea and
near the South America coasts imposes new boundary
conditions:
v(y) = 0 at YS and YN , (eq.B2)
YS and YN being the southern and the northern
boundary respectively (eq. B2). The complete calculus
are presented in Cane and Sarachik [1979] (hereafter
Table A2. Comparison between observations (T/P+ERS,
BL currents) and the linear simulation (summed-up contribu-
tion of mode 1 to 6) forced with ECMWF over 1992-2000 for
the runs using Pn(x = 14◦W ) , Pn(x) and Pn(x = 14◦W, t12)
: RMS difference (Correlation) in the ATL3 region.
Pn(x = 14◦W ) Pn(x) Pn(x = 14◦W, t12)
SLA 1.42(0.68) 1.3(0.70) 1.29(0.71)
ZCA 12.74(0.52) 11.33(0.60) 10.17(0.59)
CS79). The key steps of this calculation are briefly re-
called below.
The eigenvalues of the dispersion equation verify
that: ω2m− k2− k/ωm = 2µm+1, m = 0, 1, 2, ...,∞. In
the case of low frequency long waves, it simplifies as:
−k/ωm = 2µm + 1, (eq.B3)
The solution to equation (B1) for the low frequency








The parameters b and µm are determined using equa-
tion (B2):
First, using the boundary condition (B2) at YN , we
find:
b = −U(−µm − 1/2,
√
2YN )




Then, applying the boundary condition (B2) at YS













2|YS |) = 0.
,
(eq.B6)
The eigenfunctions v(y) form a complete orthogonal
basis. For each baroclinic mode, a normalized version







Note that when YS and YN tend to the infinite, these
functions tend to the well known complete basis of the
Hermite functions established in the infinite meridional
case.
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B2. The complete basis of long-wavelength
meridional modes
For each baroclinic mode (n), the Kelvin (-) and














A vector which has v = 0 and whose u and h compo-





 = (eq. B9)
1
4µn,m(µn,m + 1)
 −(2µn,m + 1)Ψ′n,m − yΨn,m0




n,m are the horizontal structures of the
m-meridional Rossby mode for the zonal velocity and
the sea level, respectively.
In order to estimate the contribution of the different
meridional modes (m), both pressure and zonal current
anomaly contributions are projected onto the complete
basis of long-wavelength meridional modes: un0
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The meridional structures for the Kelvin (K) mode
and the first Rossby mode (R1) are presented in Fig.
B1 for the second baroclinic mode: there are no longer
symmetric properties of the horizontal structures of the
Kelvin and Rossby waves with respect to the equator.
Figure B1. Horizontal structures associated to the K (left panel) and R1 (right panels, pressure struc-
ture is displayed on top, and zonal current structure is displayed at the bottom) as a function of longitude
and latitude. The blue curves correspond to structures modified by the presence of the coasts near the
equator, whereas the red curves have the structure of the infinite meridional case (see text).
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2.6 Résumé et Discussion
Dans ce chapitre, nous avons effectué une décomposition en ondes équatoriales des sor-
ties d’une simulation d’un OGCM, que nous avions préalablement validée avec des observa-
tions. Dans un premier temps, l’analyse de la structure verticale a révélé une dominance de
la contribution du second mode barocline aux anomalies de courants zonaux et de niveau
de la mer, mais aussi l’importance de la contribution des modes baroclines inférieurs à 6.
Cette contribution présente des caractéristiques claires de propagations horizontales selon
les modes méridiens de la théorie linéaire.
Les caractéristiques de ces propagations sont comparées à celles d’un modèle linéaire
(OLM), dont les paramètres ont été ajustés d’après les résultats de la décomposition en modes
baroclines de CLIPPER. Les simulations de ce modèle linéaire sont en très bon accord avec les
observations : dans la bande équatoriale (5˚S-5˚N), les performances du modèle linéaire sont
équivalentes, voire légèrement supérieures, à celles de CLIPPER. Ces résultats suggèrent non
seulement que des propagations d’ondes longues équatoriales devraient être observables en
Atlantique Équatorial, mais aussi qu’elles expliquent une grande partie de la variabilité et
ont un rôle important dans l’ajustement de l’océan Atlantique Équatorial au forçage du vent.
Cette étude amis à notre disposition un outil numérique, l’OLM, que nous allons exploiter
dans le reste de cette thèse, pour analyser le rôle des ondes équatoriales sur le mode de va-
riabilité équatorial et les mécanismes de télé-connexions entre les océan tropicaux Pacifique
et Atlantique. De plus, ce travail sur la décomposition en mode barocline et sur l’extraction
de la variabilité en ondes longues équatoriales a débouché sur des études annexes, menées
en collaboration avec d’autres chercheurs. Nous les présentons brièvement ici.
2.6.1 Décomposition des signaux altimétriques en ondes équatoriales
Les résultats obtenus avec la simulation CLIPPER et l’accord entre les sorties du modèle
linéaire et les observations nous amènent à penser que les ondes équatoriales devraient être
observables en Atlantique Tropical dans les signaux des altimètres TOPEX/POSEIDON et
JASON. Nous avons tenté d’appliquer des techniques similaires à celles utilisées dans le Pa-
cifique Équatorial pour déduire les coefficients des ondes à partir de la seule information du
niveau de la mer fournie par l’altimétrie [Boulanger et Menkes, 1995]. Ce travail a été réalisé en
collaboration avec Thomas Barrois-Herveux durant son stage de fin d’études (INSA Rouen).
Nous avons tout d’abord fait l’approximation que toute la variabilité se projetait sur le se-
cond mode barocline. Les résultats ont permis d’extraire des ondes se propageant vers l’Est
et vers l’Ouest, mais les vitesses de celles-ci n’étaient pas en accord avec les valeurs théo-
riques attendues. Cette échec confirme que l’océan Atlantique est plus complexe (géométrie
des côtes, forçage atmosphérique) que son voisin le Pacifique Tropical, et qu’un nombre plus
important de modes baroclines est nécessaire pour l’explication de la variabilité observée.
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Nous avons alors tenté d’utiliser les informations concernant le poids des modes baroclines
obtenus lors de la décomposition de CLIPPER. Cependant, cette méthode n’a pas permis d’ob-
tenir des résultats probants.
Ainsi des méthodes adaptées au bassin Atlantique Tropical doivent être développées,
pour l’interprétation des signaux altimétriques en ondes longues équatoriales. Néanmoins,
une manière détournée consiste en l’analyse de simulations numériques d’OGCM dans les-
quelles le signal altimétrique est assimilé.
2.6.2 Études des simulations MERCATOR
Dans ce contexte, nous avons participé aux appels d’offres du projet MERCATOR. Nous
avons proposé de quantifier l’impact de l’assimilation dans les simulations de données ob-
servées, à partir des résultats de la décomposition en modes baroclines des sorties MERCA-
TOR. Ce travail s’appuyait sur l’étude de Dewitte et al. [2003] et Illig et al. [2004]. Nous nous
sommes focalisés sur l’analyse de l’expérience de contrôle, sans assimilation, et de la simu-
lation SAM1-V1, dans laquelle des données altimétriques du niveau de la mer avaient été
assimilées. Ce diagnostic original a pour avantage d’intégrer l’information sur toute la co-
lonne d’eau et de différencier les échelles verticales de plus en plus fines. Il s’agissait aussi
d’analyser l’impact de l’assimilation (SAM1-V1) sur la dynamique d’onde.
Le diagnostic proposé s’est révélé être utile pour caractériser l’impact de l’assimilation sur
les échelles verticales de la variabilité. Il a en outre permis de cibler les zones (horizontales et
verticales) où l’assimilation a le plus d’impact et de l’interpréter physiquement.
FIG. 2.12: Section zonale de l’harmonique à 16 mois des anomalies de courants zonaux le
long de l’équateur : Amplitude (gauche) et Phase (droite) entre 700m et 2800m
de profondeur. La phase est en mois. La ligne pointillée est le rayon WKB calculé
pour l’onde de Rossby du premier mode méridien. La figure montre une zone de
forte amplitude là où les lignes de phase sont parallèles, suggérant une propaga-
tion verticale du signal
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2.6.3 Propagation verticale d’énergie
Étant donné la forte variabilité de la structure verticale aux échelles de temps interan-
nuelles, il est permis, comme pour les échelles de temps annuelles et semi-annuelles [Thierry
et al. 2003] de s’interroger sur les éventuelles propagations verticales d’énergie en Atlantique
aux basses fréquences. Cette question est d’autant plus pertinente que l’Atlantique Tropical
favorise des fréquences de la variabilité très spécifiques (en particulier autour des fréquences
bi-annuelles), comme nous le verrons dans le chapitre 3. Nous ne rappelons pas ici les as-
pects de la théorie linéaire qui permettent d’interpréter un signal se propageant sur la verti-
cale [Dewitte, 1998 ; Dewitte et Reverdin, 2000 ; Thierry et al., 2003]. Des calculs ont été menés
sur les sorties de CLIPPER qui suggèrent que de tels processus opèrent dans la simulation
aux échelles de temps inter-annuelles. Nous l’illustrons ici en présentant l’harmonique à 16
mois des courants zonaux, qui fait apparaître des propagations verticales d’énergie, en ac-







de l’onde de Rossby du premier mode méridien. A
notre connaissance, les propagations verticales aux échelles de temps inter-annuelles n’ont
pas encore été étudiées. Ces premiers résultats sont encourageants pour étudier plus en dé-
tails les processus de propagation verticale d’énergie aux basses fréquences en Atlantique
Tropical.
2.6.4 Étude des Benguela Niños, collaboration avec l’Université de Cape Town
Notre étude des ondes équatoriales a des implications pour l’étude de la variabilité près
des côtes Africaines. En effet, on observe une variabilité inter-annuelle de l’upwelling Afri-
cain (Angola) qui peut donner lieu à des événements chauds le long des côtes de l’Angola et
de la Namibie : les Benguela Niños [Shannon et al., 1986]. Cette variabilité est en partie associée
au signal équatorial par le biais des ondes piégées à la côte (ondes de Kelvin côtières). Il a
par exemple été démontré que les Benguela Niños de 1984 et 1995 ont été forcés à distance
par le relâchement des Alizés dans la parie Ouest du bassin Atlantique Équatorial [Reverdin
et al., 1991 ; Carton et Huang 1994 ; Florenchie et al. 2003 ; Florenchie et al. 2004]. La question de
la structure verticale des ondes de Kelvin équatoriales devient alors cruciale lorsqu’il faut
préciser les temps de transmission des signaux depuis l’équateur jusqu’aux latitudes allant
de 10˚S à 25˚S. Ceci est illustré ici par les résultats d’une étude réalisée en collaboration avec
Mathieu Rouault, C. Bartholomae, C.J.C. Reason and A. Bentamy. Nous avons utilisé notre
modèle linéaire pour mettre en évidence des propagations d’ondes équatoriales pouvant être
à l’origine du Benguela Niños observé en 2001 (cf. Fig. 2.13). Nous avons ensuite confronté nos
résultats aux données altimétriques. Cette collaboration scientifique a abouti à la rédaction
d’un article intitulé "Propagation and origin of warm anomalies in the Angola Benguela up-
welling system in 2001", soumis pour publication dans Journal of Marine Research.
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Propagation and origin of warm anomalies in the Angola Benguela
upwelling system in 2001
by M. Rouault1, S. Illig2, C. Bartholomae3, C.J.C. Reason1 and A. Bentamy4
1 Oceanography Department, University of Cape Town, Rondebosch 7701, South Africa
2 Laboratoire d’Études en Géophysique et Océanographie Spatiale (LEGOS), Toulouse, France
3 Ministry of Fisheries and Marine Resources (MFMR), Windhoek 13355, Namibia
4 Institut Français pour la Recherche et l’Exploitation de la Mer (IFREMER), Plouzane, France
Submitted to Journal of Marine Research
Résumé :
Nous analysons l’événement inter-annuel chaud qui s’est produit dans le sys-
tème d’upwelling du Benguela à la fin de l’été austral 2001. Les données de
température de surface issues du Tropical Rainfall Mission Microwave Ima-
ger (TRMM/TMI) montrent des températures anormalement chaudes le long
des côtes de l’Angola et de la Namibie, avec une extension zonale de 1 à 4 de-
grés (cf. Fig. 2.13), et qui ont persisté près de trois mois. Nous montrons que
ces anomalies ne sont pas dues à des interactions océan-atmosphère locales
ou à une relaxation des vents favorables à l’upwelling. Cet événement est
directement lié à la variabilité de Atlantique équatorial. A l’aide de données
satellites et d’un modèle linéaire, nous suggérons que la relâche des Alizés
le long de l’équateur en Janvier-Février 2001 à forcé des ondes de Kelvin
équatoriales de downwelling. Les anomalies positives du niveau de la mer
associées ont mis environ un mois pour atteindre le fond du Golfe de Guinée
et se sont ensuite propagées le long des côtes Africaines. En accord avec ce
procédé, une pénétration d’eaux chaudes et salées, d’origine tropicale, dans
le système d’upwelling du Benguela est observé dans les données in situ.
Abstract :
Warmer than average sea surface temperature were observed by the Tropi-
cal Rainfall Mission Microwave Imager in the Angola Benguela Current sys-
tem in late austral summer 2001 (cf. Fig. 2.13) and persisted for about three
months. These coastal anomalies extended offshore by 1 to 4 degrees and
were not due to local ocean atmosphere interaction or relaxation of the up-
welling favorable southerly winds. Instead, they were remotely forced by
ocean atmosphere interaction in the Tropical Atlantic. Satellite remote sen-
sing and a linear ocean model suggest that relaxation of trade winds along
the equator triggered equatorial downwelling Kelvin waves that crossed the
basin within a month in early 2001. Westerly wind anomalies were also ob-
served in December 2000 and January 2001 over most of the Tropical Atlantic
contributing to an enhancement of the oceanic seasonal cycle. This led to ab-
normal sea level heights near equatorial Africa that propagated southwards
along the coast towards the Angola Benguela Frontal zone. This process in-
duced an increased penetration of warm and salty water of tropical origin
into the Angola Benguela upwelling system.
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FIG. 2.13: a) Schéma des principales structures océanographiques de l’Atlantique Tropical
Sud-Est à la fin de l’été austral : SST (données TRMM/TMI) et vent de surface
(données QuikSCAT) au mois de Mars. Les climatologies ont été estimées sur
la période 2000-2005. Les principales structures sont : l’EUC, le Contre Cou-
rant Sud Équatorial (SECC, de l’Anglais : South Equatorial Counter Current),
le SEUC, la rivière du Congo (CR, de l’Anglais : Congo River), le Courant d’An-
gola (AC, de l’Anglais : Angola Current) et le Courant du Bengale (BC, de l’An-
glais : Benguela Current). b) Anomalies inter-annuelles de la SST et les vents
de surface en Mars 2001. Les anomalies sont estimées par rapport à la climatolo-
gie calculée sur la période 2000-2005. La SST est en ˚C. L’échelle des flèches est
présentée en haut à droite de chaque figure.

Chapitre 3
Rôle du Couplage Local en Atlantique
Tropical et Influence du Pacifique
Au cours des 15 dernières années, notre compréhension du phénomène El Niño a consi-
dérablement progressé, améliorant significativement les prévisions saisonnières. Ceci a per-
mis de s’intéresser aux télé-connexions d’ENSO, ainsi que la variabilité des régions influen-
cées par la variabilité du Pacifique Tropical. L’Atlantique Tropical est une région fortement
influencée par le Pacifique et dont la variabilité océanique influe non seulement le climat
Africain, mais aussi celui de l’Europe.
Nous voulons dans ce chapitre tenter de répondre aux questions suivantes :
1. Quel est le lien entre la variabilité associée aux ondes longues équatoriales et lemode
équatorial ?
2. Quelles sont les caractéristiques du mode de variabilité que peuvent soutenir les in-
teractions océan-atmosphère en Atlantique Équatorial, sans forçage externe ?
3. Quelle est la part de la variabilité en Atlantique Équatorial forcée par celle du Paci-
fique Tropical ?
4. Quelle est le rôle de la variabilité en Atlantique Tropical Nord, consécutive à un évé-
nement El Niño dans le Pacifique, sur la variabilité équatoriale ?
Nous proposons d’aborder les questions suivantes à l’aide d’un modèle couplé océan-
atmosphère. L’étude qui suit a été publiée dans Journal of Climate en 2006. Avant de présenter
cet article en anglais, nous allons, dans un premier temps, décrire les différentes composantes
du modèle couplé utilisé. Nous présenterons alors la stratégie de couplage adoptée. Nous
terminerons par l’analyse d’un événement particulier : l’événement chaud de 1996. Cette
étude a été publiée dans Geophysical Research Letter en mai 2006.
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3.1 Quelques Considérations Préliminaires
Dans ce chapitre, nous allons étudier les rôles respectifs du couplage local en Atlan-
tique Équatorial et des télé-connexions à l’aide d’un modèle couplé de complexité intermé-
diaire. Avant de présenter celui-ci, nous désirons revenir sur quelques aspects fondamentaux
concernant nos objectifs.
3.1.1 Quelques statistiques simples
Dans le premier chapitre, nous avons décrit en détails les mécanismes de télé-connexions
entre la variabilité du Pacifique et celle de l’Atlantique Tropical, suggérés dans différentes
études. Nous avons vu que la variabilité de type El Niño influe principalement sur la va-
riabilité de l’Atlantique Tropical Nord, en créant des conditions anormalement chaudes au
printemps boréal consécutif à un événement chaud dans le Pacifique Tropical. Les études
concernant les influences du Pacifique sur la variabilité océanique de l’Atlantique Équatorial
sont moins catégoriques. Il est reconnu que la modification des cellules atmosphériques de
Walker tend à renforcer les Alizés de Sud-Est, mais la question de la création d’un événement
froid dans la partie Est du bassin équatorial ne fait pas l’unanimité.
FIG. 3.1: Corrélations retardées entre les indices NINO3 du Pacifique et ATL3 en Atlan-
tique Équatorial à partir des données en SST de Reynolds sur la période 1950-2003
(bleu). En rouge, les corrélations entre les moyennes temporelles de Décembre,
Janvier et Février de l’indice NINO3 et l’indice ATL3. Les valeurs positives du
décalage des séries temporelles sont représentatives du retard de l’Atlantique par
rapport au Pacifique. Les courbes en pointilles sont représentatives de la significa-
tivité à 95% des corrélations [Sciremamano, 1979].
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Dans ce contexte, nous avons effectué quelques tests statistiques sur des séries tempo-
relles issues d’observations. La figure 3.1 présente les corrélations calculées à partir des séries
temporelles mensuelles d’anomalies inter-annuelles de SST du Pacifique Tropical Est (indice
NINO3) et de l’Atlantique Équatorial Est (indice ATL3). Pour prendre en compte les échelles
de temps des mécanismes de télé-connexions, nous présentons des corrélations retardées. La
courbe bleue présente les résultats obtenus avec les séries temporelles de 54×12 pas de temps,
tandis que la courbe rouge a été déterminée en calculant les corrélations entre l’indice NINO3
moyenné pour les mois de Décembre, Janvier et Février et l’indice ATL3 pris successivement
en chacun des mois de l’année. On observe que la courbe rouge, qui prend explicitement en
considération la dépendance saisonnière des mécanismes de télé-connexions, montre que la
variabilité en Atlantique Équatorial a tendance à faire apparaître un événement froid en été
boréal consécutivement à un événement El Niño dans le Pacifique Tropical, dont la phase
mature se situe en hiver boréal. Les corrélations retardées standards auraient quant à elles
tendance à montrer que la variabilité de l’Atlantique Équatorial avec un retard de 6 mois est
corrélée avec celle du Pacifique. Néanmoins, ces dernières statistiques ne sont pas significa-
tives, contrairement aux précédentes.
Ce simple test montre que l’étude des mécanismes de télé-connexions entre le Pacifique
et l’Atlantique Tropical est complexe. Le choix de la méthodologie adoptée est fondamental
pour cette étude. Nous avons décidé d’aborder ce problème par l’utilisation d’un modèle
couplé de l’Atlantique Tropical.
3.1.2 Echelles temporelles de variabilité du couplage local
La première étude de la variabilité couplée en Atlantique Équatorial a été menée par Ze-
biak [1993]. Les principaux résultats suggèrent que les échelles de temps de cette variabilité
sont de l’ordre de 4 ans, mais que ce mode est amorti. La présence d’un forçage externe
est nécessaire pour le maintien de la variabilité équatoriale. Néanmoins, Latif et Grötzner
[2000], suggèrent que les échelles de temps de la variabilité observées ne sont pas compa-
tibles avec une oscillation de période 4 ans. Ils identifient la signature du couplage local dans
une gamme de fréquences proche des fréquences bi-annuelles.
D’après les études de Jin [1997a,b], ce sont les caractéristiques de la structure moyenne
océanique (profondeur de la thermocline, courants moyens... ) qui déterminent les périodes
privilégiées du couplage. Dans leurs études du Pacifique Tropical, ils développent unmodèle
couplé conceptuel pour étudier les échelles temporelles du couplage et analyser les contribu-
tions respectives des advections horizontales et verticale à celui-ci. Ainsi, nous avons adapté
ce modèle théorique très simple aux caractéristiques de notre domaine d’étude.
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FIG. 3.2: Représentation schématique du modèle conceptuel de An et Jin [2000] ("Two-
stripped model" )
Le modèle de An et Jin [2000] est basé sur une représentation de l’océan en deux bandes
longitudinales qui correspondent respectivement au guide d’onde équatorial et à la latitude
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= −c(x)Te + γ(x)he + a(x)(he − hn) (3.1c)
où he et hn sont les profondeurs de la thermocline le long de l’équateur et à la latitude yn, et
rW et rE sont les coefficients de réflexion aux frontières Ouest et Est. m = (1/10.45mois−1).
Te est la température le long de l’équateur. Elle dépend de la profondeur de la thermocline et
de l’advection horizontale à travers les coefficient γ(x) et a(x), c(x) étant égal à 1/125jours−1.
Une telle représentation suppose une symétrie méridienne du bassin et fait l’approxima-
tion que toute la variabilité se projette sur un seul mode barocline. Pour notre étude, nous
avons choisi les paramètres associés au second mode barocline avec une résolution horizon-
tale égale à 2˚. Un modèle thermodynamique linéaire simulant la température le long de
l’équateur est ensuite adapté, en utilisant les valeurs des courants moyens, de la profondeur
de la thermocline, du gradient vertical de température à la base de la couche de mélange,
moyennés dans la bande méridienne 3˚S-3˚N. Un modèle atmosphérique statistique est en-
suite implémenté, simulant les anomalies de la tension zonale du vent le long de l’équateur
à partir des anomalies de la température de surface le long de l’équateur simulées par le mo-
dèle thermodynamique. Ainsi, ce modèle couplé très conceptuel ne prend pas en compte le
rôle des flux de chaleur, du vent méridien et des interactions entre la variabilité interannuelle
et le cycle saisonnier.
Cette étude de stabilité comprend une analyse de la croissance de perturbations, ce qui
inclut le calcul de valeurs et vecteurs propres du système linéaire ainsi formé.Les résultats
de ce modèle conceptuel, implémenté avec les paramètres les plus réalistes possibles, sont
présentés sur la figure 3.3. Sur cette figure sont présentées les valeurs propres (couples taux
de croissance-fréquence) associées à la résolution de ce modèle pour différents coefficients
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de couplage. Nous observons immédiatement que, dans des gammes de coefficients de cou-
plage réalistes, les modes de variabilité simulés présentent des taux de croissance inférieurs
à 1, caractéristique d’oscillations amorties. Les échelles temporelles associées à un coefficient
de couplage de 1 sont proches des fréquences bi-annuelles. Ces résultats sont en accord avec
les résultats de Latif et Grötzner [2000].
Néanmoins, les simulations de ce modèle conceptuel sont très sensibles aux paramètres
imposés, et en particulier aux coefficients de réflexions des ondes aux frontières Est et Ouest.
De plus la formulation trop simpliste du modèle rend impossible la prise en considération
des interactions non linéaires avec le cycle saisonnier. Un modèle couplé plus réaliste semble
donc plus adapté à l’étude de la variabilité en Atlantique Équatorial.
3.2 Le Modèle Couplé : TIMACS
Nous avons développé un modèle couplé océan atmosphère de l’Atlantique Tropical. Ce
modèle baptisé TIMACS, pour « Tropical Intermediate coupled Model for Atlantic Climate
Studies », est de complexité intermédiaire. En effet, chacune des composantes de ce modèle
est un modèle relativement simple, dont les coûts de calculs sont faibles. Néanmoins, comme
nous allons le voir dans ce chapitre, les modèles atmosphérique et océanique qui constituent
TIMACS, ont des performances remarquables en mode forcé.
3.2.1 La composante océanique
Dans le chapitre précédent, nous avons montré que la dynamique associée aux ondes
longues équatoriales expliquait demanière réaliste la variabilité observée enAtlantique Équa-
torial. Dans la bande 5˚S-5˚N, les capacités du modèle linéaire à simuler les anomalies inter-
annuelles de SST que nous avons développé dépassent celles de l’OGCM CLIPPER. Ce modèle
linéaire constitue donc un outil idéal, facile à analyser. De ce fait, la composante océanique du
modèle TIMACS consiste en un couplage de ce modèle linéaire avec un modèle de tempéra-
ture dans la couche de mélange simplifié, similaire à celui de Zebiak et Cane [1987], mais avec
des états moyens différents et une paramétrisation originale du gradient vertical de tempé-
rature. La formulation de ce modèle de couche de mélange écrit en anomalies inter-annuelles
est détaillée dans le manuscrit de l’article présenté dans la section suivante. Notons néan-
moins que ce modèle est non linéaire et utilise pour tous ces états moyens une dépendance
saisonnière, qui nous permet de simuler en partie les interactions entre le cycle saisonnier et
la variabilité inter-annuelle. Il inclut aussi une contribution plus réaliste des flux de chaleur
à l’interface air-mer, comparée à la formulation utilisée dans Zebiak [1993].
Dans le chapitre précédent, nous avons effectué une validation de notre modèle océa-
nique (Figure 2.9), forcé par différents produits de vents. Les résultats obtenus sont très en-
courageants pour envisager d’inclure cette composante océanique dans notre modèle couplé.
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FIG. 3.3: Représentation des valeurs propres du modèle conceptuel de An et Jin [2000],
adapté à l’étude de la variabilité couplée en Atlantique Tropical pour différents
coefficients de couplage (cercles pleins). Rôle des advections horizontales (carrés)
et verticale (cercles vides). Les valeurs des coefficients de couplage sont représen-
tées par la taille des symboles (de 0,025 à 1.25 avec un incrément de 0,025). La
valeur propre obtenue pour l’expérience autorisant les contributions conjointes
des advections, pour un coefficient de couplage égal à 1 est pointée avec une flèche.
Les paramètres du modèle sont : vitesse des ondes=1.39 m/s, coefficient de réflec-
tions aux frontières Ouest et Est égal à 0,65 et 0,75, latitude (adimentionnée) de
la bande Nord=2.
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3.2.2 Le modèle atmosphérique
Il existe des modèles atmosphériques dits intermédiaires qui peuvent traiter la convection,
les flux radiatifs et les nuages, d’une façon plus réaliste que les modèles simples ou de type
Gill [Gill, 1980]. Par exemple, les modèles atmosphériques QTCM1 développé à UCLA2 [Neelin
et Zeng, 2000 ; Zeng et al., 2000] et de Wang [Wang et Li, 1993 ; Fu et Wang, 1999] exploitent
les contraintes sur l’écoulement par la paramétrisation de la convection avec les fermetures
de quasi-équilibre pour QTCM et par des relations non linéaires avec la SST pour le modèle
de Wang. Ces modèles atmosphériques, en mode forcé, ont les capacités de reproduire les
principales caractéristiques de la circulation atmosphérique tropicale.
Nous avons testé les capacités de ces deux modèles atmosphérique en mode forcé et cou-
plé. Dans un contexte forcé, la représentation des flux de chaleur et des tensions de surface
sur le bassin Atlantique Équatorial est équivalente, avec néanmoins une très légère "‘supério-
rité"’ du modèle de Wang. En effet, les corrélations et RMS différences entre les simulations
standards de ces modèles intermédiaires et les champs de la ré-analyse ERA-40 montrent une
meilleure cohérence entre les sorties du modèle de Wang et les observations. Néanmoins, ces
différences entre les capacités de QTCM et du modèle de Wang sont très faibles, ce qui nous a
conduit à mener d’autres tests de sensibilité.
FIG. 3.4: Figure semblable à la figure 1.15 pour l’analyse des sorties des champs du Centre
Européen (à gauche) et de celles du modèle de Wang (à droite). Ces régressions sur
l’indice NINO3 sont menées sur la période 1982-2001.
Nous avons testé la manière dont les mécanismes de télé-connexions entre la variabilité
des océans tropicaux Pacifique et Atlantique sont représentés dans les deux modèles. Pour
cela, nous avons reproduit la figure 5a de Czaja et al. [2002] présentée dans le chapitre 1 (Fig.
1de l’Anglais Quasi equilibrium Tropical Circulation Model
2de l’Anglais University of California Los Angeles
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1.15) avec les sorties de ces modèles, tous deux forcés par la température de surface de Rey-
nolds, sur la période 1982-2001. Les résultats sont présentés sur la figure 3.4 pour la simula-
tion du modèle de Wang et sur la figure 4 de l’article présenté ci-après pour le modèle QTCM.
La comparaison de ces deux analyses avec celles faites à partir des observations (champs
ERA-40), fait apparaître que le modèle de Wang simule mal le relâchement des Alizés en
Atlantique Tropical Nord au printemps boréal, consécutif à un événement El Niño.
A ce stade, nous avons jugé que ce biais pouvait être préjudiciable pour notre étude, c’est
pourquoi nous avons choisi de travailler avec lemodèle QTCM. Notons aussi que la variabilité
atmosphérique haute fréquence (intra-saisonnière) dans le modèle de Wang est très faible,
contrairement à celle simulée par QTCM. Ceci constitue aussi une des raisons justifiant le
choix du modèle QTCM.
L’approche QTCM
QTCM fait partie d’une classe de modèles dédiée à l’étude de la circulation tropicale. Il
se caractérise par une représentation mathématique particulière de la structure verticale avec
l’approximation de quasi-équilibre, laquelle permet de réduire le nombre de degrés de liberté
du système dynamique sans dégrader les simulations [Neelin et Zeng, 2000 ; Zeng et al., 2000].
La résolution du système d’équations peut être ainsi partiellement traitée analytiquement, ce
qui réduit d’autant le coût de calcul.
De manière générale, les modèles atmosphériques dit "simples" fixent la structure ver-
ticale du flux convectif, et l’amplitude est choisie proportionnelle à la convergence humide
ou simplement à la convergence des niveaux inférieurs, avec des coefficients modifiables
(schéma de rétroaction de la convergence). Dans ce sens, les modèles atmosphériques de
complexité intermédiaire se rapprochent plus des modèles de circulation générale, et leurs
capacités en mode forcé en témoignent (cf. § 3.3).
Équations de base
Dans ce paragraphe, nous détaillons l’approche théorique du modèle QTCM et en parti-
culier les implications des hypothèses de quasi-équilibre.





T + w∂ps = Qc + g∂pR↑ − g∂pR↓ − g∂pS + g∂pFT (3.2)





q + w∂pq = Qq + g∂pFq (3.3)
Les notations utilisées sont celles de Neelin et Zeng [2000] et Zeng et al. [2000]. La tempé-
rature T et l’humidité spécifique q sont en unité d’énergie. s = T + φ est l’energie statique
sèche, avec φ le géopotentiel. R↓ et R↑ sont les flux radiatifs ascendants et descendants à
Chapitre 3. Rôle du Couplage Local en Atlantique Tropical et Influence du Pacifique 113
grande longueur d’onde, dépendants de T , q et de la couverture nuageuse et S est le flux net
à courte longueur d’onde. Les opérateurs DT = Dq = v.∇ − kH∇2 incluent la diffusion ho-
rizontale, ainsi que les termes d’advection horizontale. Les flux turbulents verticaux sensible
(FT ), latent (Fq) et de transport diffusif (τ ) disparaissent en haut de la colonne d’air et ont des
formulations bulk à la surface de l’océan (FT s,E et τ ). Les termes de réchauffement convectif
et convectif-humide sont respectivement Qc et Qq. La fermeture de ce système consiste en la
paramétrisation de ces quantités : c’est la fermeture convective.
Les autres équations du modèle sont :









où φs est le géopotentiel au niveau de pression à la surface de l’océan, Prs, et l’opérateur
Dv = v.∇ + w∂p − kH∇2. k = R/Cp, avec R la constante de gaz parfaits et Cp la chaleur
spécifique.
• L’équation de la conservation de la masse :
w = ws +
∫ Ps
P
∇.vdp wS ≈ −ρagvS .∇zS (3.5)
où zs est l’élévation de la surface, ps est la pression de surface, ρa est la densité de l’air près
de la surface.
• Les conditions aux limites :
τ |p=ptop = 0 et wtop = 0 à p = 0
τS = τ |p=ps = ρaCDVS~vS et w = 0 à ps = prs (pas d’effets topographiques)
(3.6)
FIG. 3.5: Profils verticaux utilisés pour la représentation des champs de température (a1),
d’humidité (b1), de convection (B1), des vitesses horizontales (V1 et V0) et pour
la vitesse verticale (Omega1). Figure de Zeng et al. [2000]
La fermeture convective
La convection tend à contraindre la structure verticale du champ de température. L’ajus-
tement convectif humide (Manabe et Strickler [1964]) est le schéma de Quasi-Équilibre le plus
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simple, car il rend explicite cette contrainte sur le champ de température. Néanmoins, l’im-
plémentation numérique de ce schéma peut faire apparaître des discontinuités dans les pro-
fils de température. Le schéma d’ajustement convectif humide de Betts [1986] et Betts et Miller
[1986 ; 1993], plus lisse, paramétrise la convection en ajustant la colonne d’air en un temps τc
fini. τc est le temps durant lequel l’élément convectif tend à réduire l’énergie potentielle de
convection disponible dans la colonne. Ce pas de temps est généralement inférieur à 1 jour.
Betts et Miller [1986] utilisent 2 heures.
Cette formulation décrit le flux convectif comme :
Qc =
 (T c − T )/τc si 〈T c − T 〉 > 00 sinon (3.7)
avec T c un profil convectif de quasi-équilibre, sur lequel la convection ajuste le profil de
température. Il dépend de l’énergie statique humide de la couche limite planétaire (hb). On
admet que la dépendance verticale de T c ne change pas rapidement avec hb, ainsi T c peut
être exprimée linéairement en fonction d’un profil vertical de quasi-équilibre de référence.
La fermeture humide est traitée séparément, et a la forme suivante :
Qq = (qc − q)/τc avec qc = αsubqsat(T c) (3.8)
Le modèle utilise une représentation de Galerkin (fonctions de Taylor tronquées), dont
l’unique mode vertical retenu est associé aux structures verticales théoriques définies pour la
fermeture convective. Les structures verticales de la température, de l’humidité, et des vents
s’écrivent alors :
T = Tr(p) + a1(p)T1(x, y, t) (3.9a)
q = qr(p) + b1(p)q1(x, y, t) (3.9b)
v = v0(x, y, t) + V 1(p) ∗ v1(x,y, t) (3.9c)
w = −Ω(p)∇.vT (x, y, t) (3.9d)
Les profils verticaux a1(p), b1(p), v0(p), v1(p) et Ω(p) utilisés dans le modèle sont présentés
sur la figure 3.5
Ainsi, on distingue deux étapes dans la formulation de QTCM :
1. Il s’agit d’abord de trouver les solutions quasi-analytiques qui se situent dans les
approximations raisonnables lorsque le système peut être considéré en Quasi-Équilibre.
2. Ensuite, ces solution sont implantées dans une structure numérique telle que le mo-
dèle peut être utilisé dans des conditions où les solutions analytiques ne s’appliquent pas.
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Dans les régions de convection, comme attendu, la forme des profils théoriques est proche
de la structure verticale de la température observée (3.6) : ce sont les régions où le modèle
fournit les meilleurs résultats. Dans les régions intermédiaires, dont la latitude est proche
du Rayon de Rossby des ondes de gravité (∼ 26˚) les différences entre les profils simulés
et les observations restent faibles. Loin des régions de convection profonde , la température
simulée est en accord avec la moyenne verticale du profil observé, mais la structure verticale
peut dévier. Dans ces régions QTCM est similaire à unmodèle à deux niveaux verticaux, avec
un seul niveau pour la température.
FIG. 3.6: Schéma illustrant la manière dont la base de fonctions de la température profonde
peut approximer la solution (T). Tmodel est la représentation de la température
dans QTCM, où le profil de référence (Tr) est indépendant de l’espace et du temps
(pointillés bleus). Figure de Neelin et Zeng [2000]
Les capacité de QTCM en mode forcé
Notre modèle océanique est un modèle d’anomalies. Ainsi, il est forcé par les anomalies
des tensions de vent en Atlantique Tropical, ainsi que par les anomalies des flux net de cha-
leur. QTCM est unmodèle total, qui simule l’état moyen de l’atmosphère. La stratégie adoptée
pour le couplage nous amène à calculer les anomalies inter-annuelles des tensions de vent et
de flux net simulées par QTCM enmode forcé. Pour cela nous retranchons à chaque instant où
s’effectue le couplage les cycles saisonniers simulés par QTCM. Il est donc important de s’in-
téresser à la manière dont le modèle atmosphérique simule ces états moyens. La figure 3.7
présente une analyse similaire à celle de la figure 1.1 pour les sorties climatologiques de
QTCM. Les résultats montrent que le modèle représente de manière convenable la migration
vers le Nord de l’ITCZ en été boréal et la variabilité des précipitations associées.
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FIG. 3.7: La circulation atmosphérique moyenne de surface dans l’Atlantique Tropical simu-
lée par QTCM, pour les mois de Janvier et Juillet est représentée avec des flèches.
Les Alizés du Nord-Est sont représentés en bleu, tandis que les Alizés du Sud-Est
sont représentés en vert. Les précipitations moyennes sont représentées en jaune
et les isothermes 23˚C, 25˚C et 27˚C de la température de surface moyenne à partir
des données Reynolds (Reynolds et Smith [1994]) sont respectivement tracées en
rose, orange et rouge.
La figure 3.8 présente une validation de QTCM dans sa version standard, à l’aide des
champs de la ré-analyse du Centre Européen. Nous nous sommes focalisés sur la comparai-
son des anomalies inter-annuelles des tensions zonales de vent et des flux de chaleur nets à
l’interface air-mer, qui sont les variables déterminant le couplage. Comme attendu, les capa-
cités de QTCM sont plus importantes dans les régions de convection. Les corrélations entre les
anomalies de la tension zonale du vent et les observations dépassent une valeur de 0,5 dans
l’Ouest de l’Atlantique Tropical et atteignent des valeurs de l’ordre de 0,7 en anomalies de
flux nets dans la région du bassin où la variabilité associée au mode équatorial est maximale.
Étant donné les caractéristiques des échelles méridiennes de la variabilité océanique et
atmosphérique observées en Atlantique Équatorial, nous avons développé une configura-
tion de QTCM dans laquelle la résolution méridienne a été portée à 4˚ × 1.875˚, au lieu de
5.625˚×3.75˚ dans la version standard. Les capacités de cette nouvelle configuration sont très
proches de celle à basse résolution. La figure 1 de l’article présenté dans la section suivante
présente une analyse similaire à la figure 3.8. L’accord entre les simulations de QTCM dans
sa nouvelle configuration et les observations est du même ordre de grandeur que dans la
configuration standard, avec cependant des valeurs de corrélation (RMS différence) légère-
ment supérieures (inférieures). Ces améliorations sont quantifiées dans la section suivante.
Notons, cependant que l’augmentation de la résolution n’a pas pour but principal d’amé-
lioré les capacités du modèle, mais surtout d’harmoniser les grilles des modèles océanique
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et atmosphérique. Les résultats de nos simulations couplées confirment que cette nouvelle
configuration du modèle atmosphérique permet une bonne représentation des échelles mé-
ridiennes associées à la variabilité en Atlantique Équatorial.
FIG. 3.8: Corrélation entre les sorties du modèle QTCM standard et les champs de la ré-
analyse du Centre Européen (ERA-40) pour A) les anomalies inter-annuelles de
la tension zonale du vent et B) des flux nets. Les contours indiquent la variabilité
des champs simulés par QTCM. Les unités sont indiquées sur la figure.
3.2.3 La stratégie de couplage
Nous avons présenté les différentes composantes du modèle atmosphérique. Nous pré-
sentons maintenant la stratégie de couplage adoptée.
1. La dimension temporelle du couplage est rappelée sur la figure 3.9. Le couplage
prend explicitement en considération les pas de temps de chacune des composantes du mo-
dèle couplé (15 minutes pour l’atmosphère, 2 jours pour l’océan et 12 heures pour le modèle
thermodynamique), excepté dans le cas du modèle atmosphérique où des moyennes journa-
lières sont prises en compte pour le couplage.
2. La dimension spatiale fait apparaître la définition de zones de couplage (cf. Figure 7
du manuscrit joint ci-après). En effet, nous avons mis en évidence les régions dans lesquelles
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chacun des modèles présentait des aptitudes acceptables à représenter la variabilité obser-
vée en mode forcé (le critère retenu est une corrélation significative à 95% entre les résultats
des modèles en mode forcés et les observations). Cette méthodologie a déjà été utilisée dans
d’autres modèles couplés [Pierce et al., 1996].
FIG. 3.9: Schéma de la boucle de couplage entre la composante océanique (OLM), la couche
de mélange océanique (MLM) et la composante atmosphérique (QTCM) du modèle
couplé TIMACS.
Nous avons ainsi décris les caractéristiques d’un outil numérique nous permettant d’étu-
dier les rôles respectifs du couplage local en Atlantique Équatorial et des influences externes
de la variabilité du Pacifique Tropical associée à ENSO. Notre modèle couplé, de complexité
intermédiaire, a un coût de calcul faible et nous permet ainsi d’effectuer de nombreux tests
de sensibilité. De plus, comme la physique de celui-ci est simplifiée, les mécanismes sont
d’autant plus faciles à identifier : les processus couplés sont plus simples à diagnostiquer.
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3.3 Article Accepté dans Journal of Climate
Le corps de ce paragraphe consiste en un article intitulé "Local Coupled Equatorial Va-
riability Versus Remote ENSO Forcing in an Intermediate Coupled Model of the Tropical
Atlantic", qui a été publiée dans Journal of Climate en 2006.
Résumé :Nous étudions les rôles respectifs du forçage externe d’ENSO et du couplage
local océan-atmosphère en Atlantique Tropical, à l’aide d’observations et d’unmodèle couplé
de complexité intermédiaire de l’Atlantique Tropical (TIMACS3). La composante océanique de
TIMACS est le modèle linéaire à six modes baroclines développé précédemment [Illig et al.,
2004], couplé à une couche de mélange, que nous avons validé avec des observations. La
composante atmosphérique est le modèle atmosphérique global QTCM développé à UCLA.
Ce modèle simule convenablement la relaxation des Alizés de Nord-Est et l’intensification
des Alizés de Sud-Est durant le printemps boréal, généralement consécutifs à un événement
El Niño dans le Pacifique.
Les résultats des simulations couplées avec ou sans le forçage du Pacifique et avec ou
sans la pris en compte explicite des interactions océan-atmosphère dans l’Atlantique Équa-
torial indiquent que la part dominante de la variabilité dans l’Atlantique Équatorial provient
du forçage à distance du Pacifique. Néanmoins, les échelles temporelles de la variabilité ne
peuvent pas être expliquées par l’unique lien avec ENSO. Nous démontrons que l’énergie
dans la bande de fréquence 1-3 ans en Atlantique Équatorial, observée dans les champs de
température de surface et de tension zonale du vent, est due à des interactions locales air-mer,
et n’est pas une réponse linéaire à ENSO. La dépendance saisonnière du mode équatorial est
aussi le résultat du couplage local. L’analyse de la variabilité inter-annuelle dans le modèle
indique que le mode équatorial est stable, et qu’il se manifeste seulement en présence de
bruit ou de forçage externe. De plus, la présence de variabilité décennale dans le modèle,
non corrélée au Pacifique, suggère qu’une part de la variabilité décennale observée en Atlan-
tique Tropical est être associée à la dynamique ondulatoire. Ainsi, nos résultats soulignent
la complexité du système océan-atmosphère de l’Atlantique Équatorial dont la prédictabilité
dépend principalement des conditions ENSO du Pacifique et de la variabilité haute fréquence
de l’Atmosphère.
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abstract
The relative roles played by the remote El Nin˜o Southern Oscillation (ENSO) forcing and the local
air-sea interactions in the Tropical Atlantic are investigated using an Intermediate Coupled Model (ICM)
of the Tropical Atlantic. The oceanic component of the ICM consists of a 6-baroclinic-mode ocean model
and a simple mixed layer model that has been validated from observations. The atmospheric component
is a global Atmospheric General Circulation Model developed at UCLA. In a forced context, the ICM
realistically simulates both the Sea Surface Temperature Anomaly (SSTA) variability in the equatorial
band and the relaxation of the Atlantic North East trade winds and the intensification of the equatorial
westerlies in boreal spring that usually follows an El Nin˜o event.
The results of coupled experiments with or without Pacific ENSO forcing and with or without explicit
air-sea interactions in the Equatorial Atlantic indicate that the background energy in the Equatorial
Atlantic is provided by ENSO. However, the time scale of the variability and the magnitude of some
peculiar events cannot be explained solely by ENSO remote forcing. It is demonstrated that the peak
of SSTA variability in the 1 to 3 year band as observed in the Equatorial Atlantic is due to the local
air-sea interactions and is not a linear response to ENSO. Seasonal phase locking in boreal summer
is also the result of the local coupling. The analysis of the intrinsic sustainable modes indicates that
the Atlantic El Nin˜o is qualitatively a noise-driven stable system. Such a system can produce coherent
inter-decadal variability that is not forced by the Pacific or extra-equatorial variability. It is shown that
when a simple slab mixed-layer model is embedded into the system to simulate the Northern Tropical
Atlantic (NTA) SST variability, the warming over NTA following EL Nin˜o events have characteristics
(location and peak phase) that depends on air-sea interaction in the Equatorial Atlantic. In the model,
the interaction between the equatorial mode and NTA can produce a dipole-like structure of the SSTA
variability that evolves at decadal timescale. Our results illustrate the complexity of the Tropical Atlantic
ocean-atmosphere system, whose predictability jointly depends on ENSO and the connections between
the Atlantic modes of variability.
——————–
1. Introduction
The last 15 years have witnessed a tremendous im-
provement of our knowledge of the El Nin˜o phenome-
non. This, in particular, has been illustrated by the
large effort of many research centers in the world for
providing seasonal forecasts (see for instance the IRI
ENSO update and forecasts : http ://iri.columbia.edu
/climate/ENSO/currentinfo/SST table.html). The lat-
ter are not only useful for assessing socio-economical
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Serena Illig, Laboratoire d’E´tude en Ge´ophysique et
Oce´anographie Spatiale, 14 avenue E. Belin, 31400 Toulouse,
FRANCE. (illig@notos.cst.cnes.fr)
impacts in surrounding regions of the Pacific Ocean, but
also in regions far from the Pacific Ocean. The availa-
bility of such diagnostics and their interpretation has
also highlighted the need to improve our understanding
of the ENSO tele-connections and the inherent variabi-
lity of the remote regions influenced by ENSO. Of par-
ticular interest is the Tropical Atlantic whose oceanic
variability impacts not only the African climate [Jani-
cot et al., 1998 ; Fontaine and Janicot, 1999] but also
Northern Europe [Cassou and Terray, 2001 ; Dre´villon
et al., 2003].
The Tropical Atlantic is a region of significant cli-
mate fluctuations at various timescales whose links with
ENSO have not been completely elucidated (see Xie and
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Carton [2004] for a review) at a time when seasonal
forecasts in that region are becoming an urgent eco-
nomic and scientific challenge [Chang et al., 2003]. At
inter-annual timescales, two main modes emerge from
observational studies : the meridional mode or dipole
mode [Weare, 1977 ; Servain, 1991 ; Nobre and Shukla,
1996 ; Chang et al., 1997 ; Servain et al., 1999 ; Ser-
vain et al., 2000 ; Sutton et al., 2000] and the equato-
rial mode [Merle et al., 1980 ; Hisard, 1980 ; Philander,
1986]. Whereas the dynamics and forcing of the meri-
dional mode remain ambiguous [Houghton and Tourre,
1992 ; Enfield and Mayer, 1997], the equatorial mode is
likely the result of ocean-atmosphere coupling similar
to the Pacific ENSO mode, as pointed out by Zebiak
[1993] (hereafter Z93).
Following the early work of Z93, there have been a
lot of modeling efforts to delineate the ENSO effects
on these two modes from ’tools’ of various complexity.
Latif and Barnett [1995] and more recently Nobre et
al. [2003] used an Ocean General Circulation Model
(OGCM) coupled to a statistical atmosphere to address
the issue of the tropical tele-connections over the Tro-
pical Atlantic. Although, they benefit from a better re-
presentation of the oceanic circulation in comparison to
Z93, the use of a statistical atmosphere to predict sur-
face wind stress anomalies over the Tropical Atlantic
is a limitation considering the highly non-linear tele-
connection processes. This leads to an overestimation
of the local ocean-atmosphere coupling and an unde-
restimation of the remote influence of ENSO. Delecluse
et al. [1994] and Saravanan and Chang [2000] empha-
sized the significant contribution and the complex na-
ture of the tele-connections between the Tropical Paci-
fic and Atlantic using an AGCM forced with different
SST fields. However, forced experiments (as opposed
to coupled ones) remain difficult to interpret in regions
where air-sea feedbacks contribute as much to SSTA va-
riability as remote forcing. Recently, Huang [2004] pro-
posed a comprehensive model setting for investigating
the remotely forced variability in the Tropical Atlan-
tic Ocean. From the analysis of an ensemble simulation
of a state-of-the-art ocean-atmosphere general circula-
tion model fully coupled only within the Atlantic basin,
he concludes that the ENSO influence modulates the
temporal fluctuations of the intrinsic patterns of the
Tropical Atlantic instead of generating distinctive new
ones. This calls for more investigations of the dynami-
cal responses of the Equatorial Atlantic (EA) to flux
anomalies associated with changes in the Walker circu-
lation.
In the study, we present a tropical coupled model of
intermediate complexity that is used to 1) - document
the dynamics of the so-called Atlantic El Nin˜o mode
and 2) - to investigate the remote impact of ENSO over
the Tropical Atlantic sector and the role of the equato-
rial mode on the simulated tele-connection pattern. We
concentrate on the equatorial mode and rather than a
priori considering that it undergoes passively the remote
forcing, we question the extent to which it is involved in
the dynamical adjustment of the response of the Tro-
pical Atlantic variability to ENSO. From a methodo-
logical point of view, our goal is to avoid the relative
heaviness of a full Coupled General Circulation Models
(CGCM) that still exhibits drifts and biases in the mean
state and seasonal cycle [AchutaRao et al., 2004], des-
pite its comprehensive physics. Here, we therefore de-
sign an anomaly model so that simulated inter-annual
variability is always relative to a realistic prescribed cli-
matology. Such a modeling approach allows for nume-
rous tests and also eases the interpretation. Because
our focus is on equatorial wave dynamics and associa-
ted coupled response, we chose a linear model for the
oceanic component of the coupled model. This is also
motivated by a recent study by Illig et al. [2004] (hereaf-
ter ID04) that showed that equatorial waves contribute
significantly to the sea level and surface current variabi-
lity in the EA. In particular, linear theory can be used
to depict the oceanic EA variability with similar skill
to the Tropical Pacific, as long as the baroclinic mode
energy distribution based on realistic density profiles
is taken into account. Thus, we extend the Z93 study
by considering a more realistic background state of the
ocean. Note that the consideration of several baroclinic
modes in the oceanic component of the coupled model
is also likely to impact the model coupled-variability as
was found in the Pacific by Dewitte [2000]. This can sup-
ports the interpretation of the dominant timescales of
the variability in the Tropical Atlantic. Moreover, seaso-
nally varying mean states (mean currents, mixed-layer
depth) are taken into account in the Sea Surface Tem-
perature Anomaly (SSTA) formulation. This enriches
the spectrum of the variability through the non-linear
interactions between the seasonal cycle and simulated
inter-annual modes. Finally, we use a global Atmos-
pheric General Circulation Model (AGCM) that allows
the prescription of observed ENSO forcing in the Paci-
fic sector and treats explicitly the ENSO tropical tele-
connections, conversely to Z93.
This paper is organized as follows : in section II, we
present the various data sets and the coupled model. Va-
rious aspects of the model variability including ENSO
tele-connections are validated from the observations for
both components in a forced context. Section III inves-
tigates the nature of the coupled mode in the Tropical
Atlantic that can be sustained within a realistic para-
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meter range and discusses the preferred timescales of
the variability from inter-annual to decadal. The sta-
bility of the simulated equatorial mode is estimated.
Section IV analyzes the results of various experiments
where the inter-annual SST forcing is restricted to spe-
cific regions. The role of the local coupling both in the
equatorial and the Northern Tropical Atlantic are esti-
mated for the 1982-2001 period. Section V provides a
discussion of the results presented in this paper, follo-
wed by conclusions.
2. Data and Model description
a. Data
ECMWF ERA40 : Monthly mean wind stress and
heat flux (latent, sensible, short and long wave) from
the ECMWF Re-Analysis (ERA40) project are used.
The ECMWF ERA40 is a global atmospheric analy-
sis of many conventional observations and satellite data
streams for the period September, 1957 through Au-
gust, 2002. We interpolated these data sets to the model
grids using a bilinear interpolation (original resolution
is 2.5o × 2.5o).
Reynolds SST : The Reynolds monthly Sea Surface
Temperature (SST) fields combine in situ and satellite
data using optimum interpolation (version 2) from 1982
to 2003 on a 1˚ × 1˚ spatial grid [Reynolds and Smith,
1994] and use EOF reconstruction from 1950 to 1981
on a 2˚ × 2˚ spatial grid [Smith et al., 1996]. We mer-
ged these data sets into a continuous SST field on a
4˚ ×1.875˚ longitude×latitude grid (the atmospheric mo-
del grid) using a bilinear interpolation.
TAOSTA : Vauclair and du Penhoat [2001] have col-
lected near surface and subsurface in situ tempera-
ture observations of the Tropical Atlantic Ocean bet-
ween 1979 and 1998, and have built surface and sub-
surface bimonthly temperature fields (Tropical Atlan-
tic Ocean Subsurface Temperature Atlas : TAOSTA :
http ://medias.obs-mip.fr/taosta/). The interpolation is
based on an objective analysis method [Bretherton et
al., 1976] and provides a gridded data set from 70˚ W to
12˚ E and from 30˚ S to 30˚ N on a 2o×2o spatial grid with
14 vertical levels (same as those of Levitus et al., [1998]).
Mixed Layer Depth (MLD) : Global MLD climato-
logy from de Boyer Monte´gut et al. [2004] is estimated
using in situ temperature profiles, for which the MLDs
are estimated using a difference criterion of 0.2˚ C bet-
ween the surface reference depth (10m) and the base of
the mixed layer. A gridded product is then built on a
2o × 2o spatial grid every month.
In the following, seasonal cycles are computed over
the 1982-2001 period, and inter-annual anomalies are
estimated with respect to these seasonal cycles. The si-
gnificance level of the correlation is estimated as in Sci-
remammano [1979]. The Fast Fourrier Transform (FFT)
analysis significance levels are estimated assuming a chi-
square distribution with 2 degrees of freedom of the
FFT power spectrum. The Morlet wavelet is used for
the time-frequency analysis. The computational proce-
dure of the wavelet analysis is described by Torrence
and Compo [1998].
b. The coupled Model : TIMACS
In this section, we present the Tropical Interme-
diate Model for Atlantic Climate Studies (TIMACS).
TIMACS is composed of an atmospheric model that
uses global SST to forecast wind stress anomalies (TXA
and TYA) and net heat flux anomalies (QnetA). This
atmosphere is coupled in the EA to an anomalous ocean
model. Outside EA, boundary conditions derived from
observations are prescribed.
1) Atmospheric component : QTCM
The Atmospheric component is the Quasi Equili-
brium Tropical Circulation Model (QTCM) from Nee-
lin and Zeng [2000] and Zeng et al. [2000]. This mo-
del is based on the quasi-equilibrium approximations
in the convective parameterization. It includes a single
deep convective mode in the thermodynamic vertical
structure and two components (baroclinic and barotro-
pic) in the velocity vertical structure. We have used
the standard version of this intermediate complexity
atmospheric model, QTCM1 version 2.3, available at
http ://www.atmos.ucla.edu/∼csi/QTCM, except that
we have defined a higher resolution grid mesh, in the la-
titudinal direction, in particular, to account for the fact
that the Tropical Atlantic SSTAs are narrowly confined
to the equatorial region. Thus, the horizontal resolu-
tion is 4˚ ×1.875˚ instead of 5.625˚ ×3.75˚ . For numeric
stability considerations, the viscosity parameter was ad-
justed to 5.105m2.s−1 (instead of 7.105m2.s−1 in the
standard resolution version).
A control run QTCM experiment forced by the Rey-
nolds SST from 1982 to 2001 is performed (hereafter
QTCM-CR). The spin-up is achieved by forcing the
model using the monthly mean of Reynolds SST from
early 1976 to the end of year 1981. The model skill is
assessed through a comparison with the ECMWF ERA-
40 reanalysis. Figure 1 presents the correlation and the
variability of the simulated field for zonal wind stress
(TXA) and net heat-flux (QnetA) monthly anomalies.
QTCM wind stress formulation calls for standard bulk
formula using a drag coefficient value of 1.375 × 10−3.
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Fig. 1. Comparison between QTCM-CR and ECMWF ERA-40 reanalysis over the Tropical Pacific-Atlantic sector over
the 1982-2001 period. On the panel A (B), TXA (QnetA), correlation between model and observations is shaded and the
model variability is contoured. The red thick line indicates the 95% level of significance of the correlation. Unit is 0.01N.m−2
(W.m−2) for TXA (QnetA).
QnetA is the sum of the radiative (short and long wave
heat fluxes) and turbulent flux (latent and sensible heat
fluxes) anomalies, computed using a radiation scheme
and bulk formula respectively (see Zeng et al. [2000] for
details). Not surprisingly, the best fit between observa-
tions and simulation is found in the 10˚ S-10˚ N equato-
rial belt where the deep convection is usually observed.
The correlation between QTCM-CR and ERA-40 is lar-
gely significant at a 95% level of confidence over most
of the equatorial Pacific and Atlantic. In particular, in
the Tropical Pacific (Atlantic) wind forcing region (Fi-
gure 1A), the correlation between modeled and obser-
ved TXA peaks at values larger than 0.6 (0.5). Note
that comparable values were obtained with the coarser
resolution version of the model (slightly lower in the
EA). It is worth pointing out that, the root mean squa-
red (RMS) differences between QTCM and ERA-40 are
always lower than the variability of the signal in the
equatorial band (not shown). Note also that applying a
3-month running mean on the time-series results in an
increase by ∼+0.15 of the correlation between ERA40
and QTCM-CR TXA.
Fig. 2. Comparison between QTCM-CR outputs and
ECMWF ERA-40 reanalysis in the Tropical Atlantic over
the 1982-2001 period : QTCM (black line) and ERA-40 (grey
line) ATL4 (A) and QnetA ATL3 (B). Unit is 0.01N.m−2
for TXA and W.m−2 for QnetA.
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Fig. 3. Dominant mode of the results of the Singular Value Decomposition (SVD) between SSTA and wind stress anomalies
over the 1982-2001 period, for (A) the observations and (B) QTCM-CR. The spatial structures (top) of the SSTA are shaded
every 0.1˚ C and contoured every 0.25˚ C (units are C˚). The wind stress anomalies are represented with arrows (scale in the
top-right corner, units are 0.01N.m−2). The associated normalized time series (bottom) are represented in grey (black) line
for the SSTA (wind stress). The time series of SSTA and wind stress anomalies are correlated with a 0.66 (0.57) level for
the observations (QTCM-CR). The percentage of covariance explained by the mode is indicated on top of each plot.
Based on the wind-forcing region highlighted in fi-
gure 1, we define a new index, ATL4, as the area-
averaged TXA over [50˚ W-25˚ W, 3˚ S-3˚ N] (cf. figure
7C). The simulated and observed TXA ATL4 time se-
ries are shown in figure 2A. Both time series exhibit a
coherent timing sequence of intensification and reduc-
tion of the trade winds, with comparable magnitudes.
This index highlights an important inter-annual variabi-
lity, with a foremost low frequency (3−6years) together
with contributions from near-annual and intra-seasonal
time scales. The observed and simulated indices have a
level of correlation of 0.6, while the RMS difference does
not exceed 0.84.10−2N.m−2. The frequency analysis of
these indices (not shown) confirms that QTCM repro-
duces well the observed low frequencies (> 3years) as
well as the higher frequencies (1− 3years).
Figure 2B shows the results of the comparison bet-
ween the modeled and the observed heat-flux for the
ATL3 [20˚ W-0˚ E, 3˚ S-3˚ N] index. The QTCM QnetAs
are in good agreement with the observations in the re-
gion of significant QnetA variability, which also cor-
responds to the region of large SSTA variability. The
correlation peaks at 0.57 in the ATL3 region, and the
RMS difference is lower than 15 W.m-2. These results
should be taken with caution considering the energetic
unbalance at the air-sea interface in the case of forced
experiments. Note, however, that increasing the resolu-
tion in QTCM significantly ’improves’ the simulation of
the net heat fluxes anomalies in the Tropical Atlantic
with a correlation (RMS difference) increased (decrea-
sed) by 20% (7%) in ATL3. Overall, although the ENSO
tele-connection pattern in the tropical low-tropospheric
circulation is somewhat less pronounced over the Tro-
pical Pacific than in the standard version of QTCM,
the high-resolution version of the model leads to an
improved simulation of some meteorological fields, in
particular the outgoing long-wave radiation and the zo-
nal wind stress both in terms of inter-annual variability
and propagation characteristics [D. Gushchina, perso-
nal communication].
In order to highlight the coupled variability in the
Tropical Atlantic, a multivariate Singular Value Decom-
position (SVD) analysis between wind stress and SST
anomalies is performed for both observations and the
QTCM-CR outputs. The results are displayed in figure
3, which confirms the good agreement between obser-
ved and simulated SST-associated wind stress anoma-
lies particularly in the western part of the EA. Per-
centage of explained variance and correlation between
the time-series of wind stress and SST anomalies of the
SVD mode are comparable for model and observations.
The most prominent flaw of the model is associated
with a zonal wind flow that extends the variability of
the equatorial Trade winds too much to the east. This
is associated with an underestimation of the simulated
meridional wind stress anomalies in the model. Such
bias of the model, in particular in the eastern Atlantic,
may lead to unrealistic forcing of Kelvin and Rossby
waves in the eastern part of the basin, which will lead
to the definition of a limited coupling zone (see section
II.2.4).
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Fig. 4. Regression map of the surface wind stress (blue (green) arrows for positive (negative) TXA, scale in the top right
corner), QnetA (contoured every 2W.m−2, positive into the ocean, dashed when negative, zero contour thickened) and SSTA
(shaded, in C˚) onto the NINO3 SSTA index in DJF (normalized by its variability) for ERA-40 (left) and QTCM (right).
ENSO tele-connections :
In addition to its computational cost effectiveness,
the use of QTCM was motivated by recent studies in-
dicating that the model is not only useful for investiga-
ting ENSO tele-connection mechanisms [Sue and Nee-
lin, 2002 ; Su et al., 2001 ; Neelin et al., 2003 ; Neelin and
Su, 2005] but that its skill is comparable to full AGCMs
[Zeng et al., 2000 ; Gushchina and Dewitte, 2005]. It also
simulates an internal variability whose spatio-temporal
characteristics are as realistic as other AGCMs [Lin et
al., 2000], which is important in the modeling frame-
work presented here.
As an illustration of the model skill in simulating
ENSO tele-connections over the Tropical Atlantic sec-
tor, we follow the recent observational study by Czaja
et al. [2002] and carry out the following diagnostic on
the model outputs : the zonally averaged (40˚ W-20˚ W)
wind stress anomalies and QnetA are regressed on the
December-January-February average of the Reynolds
NINO3 SST index defined as the SST anomalies avera-
ged over (5˚ S-5˚ N, 150˚ W-90˚ W) for the 1982-2001 per-
iod. The results for QTCM and the ECMWF ERA40
reanalysis are displayed in figure 4. Consistently with
results of Czaja et al. [2002] (their figure 5), figure 4a
indicates that most ENSO events are associated with
a northward shift of the spring Inter-Tropical Conver-
gence Zone (ITCZ) : south of 5˚ N, we observe a streng-
thening of the southeast trade winds associated with
negative SSTA in the equatorial belt. This cooling, asso-
ciated with positive heat flux anomalies, is intensified in
May-June when the equatorial upwelling is maximum,
consistent with the results of observational studies [En-
field and Mayer, 1997 ; Klein et al., 1999 ; Vauclair et du
Penhoat, 2001]. Further North, we observe a weakening
of the northeast Trade winds from January to March,
which leads to a reduction in evaporation and positive
QnetA towards the ocean, on the order of 5−10W.m−2.
It induces a warming of the SSTA around March-April-
May of about 0.5˚ C between 5˚ N and 25˚ N. After April,
the trade wind anomalies disappear, and the SSTA de-
creases through evaporation losses.
For QTCM, despite the fact that the shift of the
ITCZ is too far north and that the Northeast trade wind
relaxation is less intense and briefer, the main features
of the ENSO remote influence on the Tropical Atlan-
tic are well reproduced. Note again that the meridional
wind stress variability associated with the ENSO tele-
connections is too weak for the model as compared to
the observations. The reader can also refer to Sue and
Neelin [2001], Su et al., [2001], Neelin et al. [2003], Gu-
shchina and Dewitte [2005] and Neelin and Su [2005]
for evaluating the model performances in reproducing
ENSO tele-connections.
QTCM exhibits relatively good performance in si-
mulating the atmospheric response to ENSO over the
Tropical Atlantic, especially in the equatorial band. Ne-
vertheless, the response of Northern Tropical Atlantic
(NTA) is less consistent with the observations. This
could be due to numerous reasons. First, due to air-sea
feedback in that region [Klein et al., 1999 ; Czaja et al.,
2002], the interpretation of a locally forced simulation
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is ambiguous. This is because the SST forcing already
contains the atmospheric response to ENSO. Running
QTCM without local inter-annual forcing in the Tropi-
cal Atlantic (boundary conditions in the Tropical At-
lantic are only seasonal SST) leads to a more realistic
relaxation of the Northeast trade winds in January-
February-March (not shown). After March, however,
there is no wind or heat-flux reversal through evapo-
ration in this simulation. This emphasizes that these
are local responses to SST. Second, simulated meridio-
nal wind stress variability is unrealistically weak, which
tends to spread the atmospheric circulation in the zonal
direction. This is a flaw of most forced AGCMs, which
may contribute to the lack of skill in simulating the
ENSO tele-connection in this region where the Inter-
Tropical Convergence Zone (ITCZ) migrates seasonally.
With these model characteristics in mind, we will fo-
cus on the equatorial tele-connections (10˚ S-10˚ S). We
assume that the mechanisms leading to the equato-
rial response to ENSO in QTCM, if connected to the
Northern Tropical Atlantic (NTA) variability, are suffi-
ciently realistic. This will be discussed in the final sec-
tion.
2) Ocean component : OLM
The Tropical Atlantic ocean component is an Ocean
Linear Model (OLM), similar to Cane and Patton [1984]
but with a higher resolution and more realistic coast-
lines (see ID04). The model domain extends from 50˚ W
to 10˚ E and from 28.875˚ S to 28.875˚ N, with a horizon-
tal resolution of 2˚ in longitude and 0.25˚ in latitude.
The model time-step is 2 days. It includes 6 baroclinic
modes with phase speed, cn, projection coefficient, Pn,
and friction, rn, derived from a high-resolution OGCM
simulation forced with realistic fluxes [Barnier et al.,
2000]. This OGCM simulation will be referred to as the
CLIPPER data set hereafter. The results of the linear
model forced with realistic winds were compared to va-
rious observations and to CLIPPER in ID04. The reader
is referred to this latter paper for more details on the
skill of the OLM in a forced context.
A Mixed Layer Model (MLM) is embedded in the
ocean model that consists of a thermodynamical bud-
get in a surface layer whose thickness, h¯mix, depends
on both space and season. The horizontal resolution
is 2˚ in longitude and 1˚ in latitude and the time-step
is 1 day. The equation for SST anomaly is similar to
the one used in Zebiak and Cane [1987], but with a
different parameterization of the subsurface tempera-
ture Tsub (see below), and different climatological sur-
face currents, upwelling and SST. Also, the actual heat
flux derived from the bulk formulas is used, as oppo-
sed to the heat flux parameterization used by Zebiak
and Cane [1987] and Z93. The thermodynamic equa-
tion has the following form (barred quantities represent
seasonal fields and unbarred quantities represent inter-
annual anomalies relative to the seasonal cycle) :
∂tT = (Eq.I)
zonal adv. :
{ −u∂x(T¯ + T ) (1)
−u¯∂x(T ) (2)
merid. adv. :
{ −v∂y(T¯ + T ) (3)
−v¯∂y(T ) (4)
vertical adv. :
{ −[M(w¯ + w)−M(w¯)]∂zT¯ (5)
−M(w¯ + w)∂zT (6)




The prescribed seasonal surface currents u¯, v¯ and w¯
are obtained by forcing the OLM with the ECMWF
ERA-40 climatological wind stresses. The main charac-
teristics of these climatological current are presented
and compared to the observations and CLIPPER in the
Appendix B. The specified seasonal cycle of SST (T¯ ) is
derived from the Reynolds SST [Reynolds and Smith,
1994] over the 1982-2001 period.
The mean vertical temperature gradient, T¯z, in term
(5) is defined from a seasonally varying MLD, h¯mix(x, y,
t12). The latter is prescribed from de Boyer Monte´gut
et al. [2004].
M(x) is a step function defined by :
M(x) =
{
0, x ≥ 0
x, x > 0 This function accounts for the
fact that SSTA are affected by vertical advection only
in the presence of upwelling.
The anomalous vertical temperature gradient, ∂zT ,
is defined as ∂zT = (T − Tsub)/h¯mix, where Tsub is the
temperature anomaly at the base of the mixed layer.
A new parameterization for the temperature anoma-
lies at the base of the mixed layer is proposed that
depends explicitly on the baroclinic mode contribu-
tion to pressure anomaly and the local stratification.
With p(x, y, z, t) =
∑M
n=1 pn(x, y, t) × ∂tFn(z), where
p is the pressure field, pn(x, y, t) is the associated n-
baroclinic mode contribution and Fn is the vertical
structure of the nth-baroclinic mode derived from the
CLIPPER stratification at 14˚ W. The hydrostatic rela-
tion leads to δρ = ρ0
∑M
n=1 sln × ∂z(Fn(z)), where ρ is
the density and sln are the n-baroclinic mode contri-
bution to sea level anomalies sln = pnρ0g ). Using the
stability equation for the density field and assuming
that the density changes (at constant depth) are go-
verned by temperature changes (i.e. δρ = ραT δT , with
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αT = 2.97× 10−4K−1 [Gill, 1982]), the anomalous ver-
tical temperature gradient (ρ0ρ ≈ 1) can be written as :
Tz(x, y) =
T (x, y)− α−1T
∑6
n=1 sln × ∂z(Fn(max(h¯mix, 50m)))
h¯mix
Note that near the surface a large number of barocli-
nic modes are required to correctly represent the density
field and to account for the small vertical scales in the
variability. Retaining the six gravest baroclinic modes is
sufficient to represent the temperature variability below
the first 50m (see Appendix A).
Unlike Zebiak and Cane [1987], anomalous heat fluxes
are not parameterised with a temperature damping
term, but are derived from the bulk formulas embed-
ded in the atmospheric component. Moreover, a correc-
tive flux term (Qc) was added in order to compensate
for a systematic cold bias (of the order of ∼ −0.05˚ C
in the ATL3 region) found in an earlier version of the
model run. This cold bias is due to enhanced clima-
tological vertical advection of anomalous temperature
when the system is run in a coupled mode. Rather than
arbitrarily reducing mean upwelling, we choose to ap-
ply this statistical heat-flux correction derived from the
mean SSTA pattern of a 100-year coupled run without
correction. It is assumed that this term does not mo-
dify drastically the model physics. This was checked on
some of the analyses performed in this study (in parti-
cular on the SVD modes between wind stress and SST
anomalies).
A control experiment in a forced context is performed
to validate simulated SST anomalies (hereafter OLM-
CR). The forced context is achieved in the following
manner : the ocean model is forced by the ECMWF
ERA-40 reanalysis wind stress anomalies over the OLM
domain from 1982 to 2001. In the Tropical Atlantic sec-
tor, the atmospheric component is forced by the sum
of the MLM SSTA and the Reynolds SST climatology.
Elsewhere the Reynolds SST is prescribed. The heat
flux anomalies required to force the MLM are obtai-
ned by retrieving, at each MLM time-step, the heat
flux seasonal cycle from the daily-averaged QTCM heat
fluxes. The latter was computed from a QTCM run for-
ced by seasonal SST. The spin-up is realized by for-
cing QTCM for 4 years (1976-1979), by the Reynolds
SST climatology over the globe, while the OLM is for-
ced by ECMWF ERA-40 reanalysis wind stress anoma-
lies (MLM fluxes being parameterized with a damping
term). From January 1980, QTCM is forced in the Tro-
pical Atlantic by the MLM SSTA. From January 1981,
the MLM is forced by heat-flux anomalies simulated
by QTCM. Results are analyzed for the January 1982-
December 2001 period.
Figure 5A displays the correlation and RMS diffe-
rence between the simulated SSTA and the Reynolds
SSTA. The simulated SSTA are in good agreement with
the observations : in the 10˚ S-10˚ N equatorial belt, the
correlation is largely significant (with a level of confi-
dence of 95%) and the RMS difference does not exceed
0.6˚ C. In Figure 5B, the ATL3 index is plotted for the
model and the observations. Both time series exhibit
a coherent sequence of warm and cold events, with si-
milar magnitudes : the correlation (RMS difference) of
these time series reaches 0.71 (0.36˚ C). A multivariate
SVD analysis is performed with the OLM-CR SSTA
and the wind stress anomalies from ERA-40. The re-
sults are displayed in figure 6. As in the observations
(Figure 3A), westerlies in the western EA are associa-
ted with SST anomalies in the central basin that reach
1.25˚ C. This mode explains 74.96% of the covariance
close to the observations. As expected from equatorial
wave dynamics, the variability is more confined towards
the equator with less extension to the South than in the
observations. Compared to observations, the peak varia-
bility along the equator is too far to the west. This may
reflect an overestimation of the western boundary reflec-
tion in the model. Note, however, the realistic location
of the zero line north of the equator for SST anomalies
which has to be related to the appropriate representa-
tion of the oceanic model vertical structure (see ID04).
Overall the dominant characteristics of the equatorial
Fig. 5. Comparison between the OLM-CR and the Rey-
nolds SSTA in the Tropical Atlantic over the 1982-2001 per-
iod. The correlation significant at a 95% level (RMS diffe-
rence) is red-shaded (contoured) in the panel A. OLM-CR
(red line) and Reynolds (blue line) ATL3 indexes are plotted
in panel B. Units is C˚.
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Fig. 6. Same as figure 3 but for the oceanic component of
the TIMACS model forced by ERA-40 wind stress anomalies
(OLM-CR). The normalized time series of SSTA and wind
stress anomalies are correlated with a 0.79 level.
mode are correctly simulated, which is encouraging for
carrying fully coupled experiments.
3) Coupling strategy
The coupling strategy is based on the principle that,
given the relative simplicity of the system, air-sea cou-
pling should takes place where the model exhibits the
best skill. Therefore, coupling zones have been defi-
ned. They correspond to the region of correlation si-
gnificant at the 95% level between model and obser-
vations. Note that delimited coupling zones have been
used previously for theoretical ENSO studies [Mantua
and Battisti, 1995, among others] and forecasts [Pierce,
1996]. Figure 7A displays significant correlation (at a
95% level) between model simulations and observations
for SSTA (contour), TXA (arrows) and QnetA (sha-
ding). It summarizes the results of figure 1 and figure
5 for the EA sector. Thus, the atmosphere passes TXA
(QnetA) to OLM (MLM) over the shaded zone of figure
7C (figure 7B), while the OLM passes SSTA over the
shaded zone of figure 7B. It is worth pointing out here
that the coupling zone for QnetA and SSTA extends
over the whole equatorial band so that only momen-
tum forcing (when atmosphere passes TXA to OLM) is
really impacted by the proposed coupling strategy.
Due to relatively strong ocean currents in the equato-
rial band, the momentum of the atmospheric forcing can
be significantly increased or decreased depending on the
direction of the oceanic currents. This has been taken
into account following recent results showing that such
an improved coupling procedure can impact CGCM si-
mulations [Luo et al., 2005]. Note also that this ensures
angular momentum conservation between the atmos-
phere and the ocean.
For all runs presented in this paper, both model com-
ponents are started from rest. To achieve a smooth
transition and to reduce the shock for the air-sea ad-
justment, during 4 years (1976-1980) the OLM is for-
ced by simulated wind stress anomalies, with the boun-
dary conditions for the atmospheric component being
the Reynolds SST over the globe. Then, in early 1980
(1981), OLM (QTCM) passes SSTA (QnetA) to MLM.
Thus, after this 6-year spin-up, the model is fully cou-
Fig. 7. A) Significant correlation maps (at a 95% level)
between QTCM-CR and ECMWF ERA-40 for QnetA (sha-
ded) and TXA (arrows, scale in the top right corner). Over-
plotted is the significant correlation (at a 95% level) bet-
ween OLM-CR and Reynolds SSTA, contoured every 0.1.
The coupling zones for SSTA (similar for QnetA) and wind
stress are represented in grey in figure B and C respectively.
For indication, the ATL3 (ATL4) region is drawn in dashed
line in panel B (C).
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pled in EA. The results are analyzed starting in January
1982. Note at last that 20-member ensemble experi-
ments were carried out for most of the model configura-
tion presented in this study. Every time that ensemble
runs were carried out, the deviation from the ensemble
mean was weak over the whole period (usually less than
∼2%). Therefore, for simplicity, we choose to present a
single run for all the experiments presented in the fol-
lowing.
c. Reference coupled run
The model is first run in a coupled context with
prescribed realistic SST outside the EA region over the
1982-2001 period. This run, referred to as TIMACS-CR,
will serve as a benchmark for interpreting the results of
the experiment carried out in the following. It will also
tell us how the regions outside the equatorial wave-guide
impact the EA variability. This section also provides a
preliminary analysis of the impact of air-sea interaction
in EA in the presence of realistic remote forcing.
Figure 8A displays the ATL4 averaged zonal wind
stress anomalies (TXA) for the TIMACS-CR expe-
riment along with the observations (ERA-40). The cou-
pled experiment exhibits oscillations that share many
characteristics with QTCM-CR (Figure 2) and observa-
tions. We observe a coherent timing sequence of warm
and cold events. In the ATL4 region, the correlation
between the simulated and the observed TXA peaks to
0.54. This corresponds to a level of significance of 99%.
The RMS difference does not exceed 0.86.10−2N.m−2.
The comparison between simulated and observed ATL3
indices for SSTA is displayed in figure 8B. As for TXA,
Fig. 8. TIMACS-CR (black line) and ERA-40 (grey
line) TXA ATL4 indices are plotted in panel A. Unit is
0.01N.m−2. TIMACS-CR (black line) and Reynolds (grey
line) ATL3 indices are plotted in panel B. Units is C˚.
Fig. 9. QTCM-ATL (red line) and QTCM-CR (grey line)
ATL4 indices are plotted on panel A. Unit is 0.01N.m−2. B)
From the results of a wavelet analysis, for each frequency,
the correlation between QTCM-ATL and QTCM-CR ATL4
indices is drawn on the middle panel. On panel C, the cor-
relation (plain line, right scale) between QTCM-PAC and
QTCM-CR ATL4 and the explained variance (dashed line,
left scale) (referenced to the QTCM-CR variability) is plot-
ted as a function of the frequency.
the simulated SSTA have pronounced inter-annual va-
riability, with a magnitude that is comparable to the
observations. The RMS for ATL3 only differs by 10%
for the model and the observations (RMS difference of
0.50˚ C) and the correlation peaks to 0.41 (significant
at a 98% level). However, the model does not repro-
duce the proper timing of the main inter-annual events.
In particular, during the 1987 and 1997 El Nin˜os, it
misses the observed warming in 1987-1988 and 1998.
Note that these periods also correspond to poor simu-
lation of zonal wind stress anomalies in ATL4. During
weak El Nin˜o activity the model does exhibit some skills
in reproducing the level of SSTA variability and some
events, such as the 1992 cooling and the 1996 warming.
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Region of prescribed Coupling Extra- ssta Corr. TXA Corr.
Experiment name observed inter- efficiency Tropical storms (RMS diff) (RMS diff) Used to/as
annual forcing in the EA (on/off) in atl3 in atl4
Qtcm-CR Globe 0. on × 0.60 (0.84) Reference run




of EA SST forcing
Timacs-CR Globe without EA 1. on 0.41 (0.51) 0.54 (0.86) Reference run










1. off × × Study the stability of
the Equatorial mode
Table 1. Summary of the numerical experiments of section III. Experiments in which the air-sea coupling is achieved
in the EA are shaded. The 5th and 6th columns provide results of the comparison over the 1982-2001 period between the
simulation and Reynolds SSTA and ERA-40 TXA respectively. Unit is 0.01 N.m−2 (˚ C) for TXA (SSTA) RMS differences.
The last column provides information on the use of the experiments in sections II and III.
Considering the different response of the model in
EA with regards to the period and characteristics of
the remote conditions, further investigation of the local
air-sea feedbacks in TIMACS in EA and remote ENSO
forcing is required from specific numerical experiments.
Considering the relatively large number of experiments
carried out in this study, the reader is referred to the
tables 1 and 2, every time it appears necessary, for a des-
cription of the experiments and their specific use with
regards to the hypothesis that is being tested. In es-
sence, the basic structure of the experiment carried out
in the following is composed of two set of experiments.
In order to characterize the EA ocean-atmosphere in-
teractions simulated by TIMACS, we perform a first
set of experiments that consists in switching on and off
the coupling within the EA (see Table 1 and section
III). Then, in order to investigate the impact of Pa-
cific ENSO variability on the EA variability, we com-
pare experiments with climatological SST prescribed in
the Tropical Pacific to experiments with inter-annually
changing SST here (see Table 2 and section IV).
3. The Atlantic El Nin˜o mode
This section aims to investigate the characteristics
of the equatorial mode simulated by TIMACS. Several
experiments (see Table 1) are carried out in order to
assess whether the model SSTA variability is the result
of a stable (i.e. damped) or unstable coupled mode. A
forced experiment is first carried out that allows infer-
ring the privileged timescales of the variability in the
EA. Then, the model is run in a coupled mode in order
to estimate the characteristics and stability equatorial
mode simulated by TIMACS.
a. Atmospheric experiments with ATL forcing only
In order to document the preferred timescales and
amplitude of the atmospheric response to EA SSTA over
1982-2001, a forced atmospheric simulation is first car-
ried out. This experiment is designed such as observed
SST inter-annual variability (1982-2001) is prescribed
only in the EA and elsewhere the Reynolds seasonal
SST is prescribed as a boundary condition (hereafter
QTCM-ATL ; See Table 1). The results of this section
will also aid in the interpretation of the coupled simu-
lations performed in section III.2.
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Fig. 10. TIMACS-CP1 (black line) and Reynolds (blue line) SSTA ATL3 index over the 1982-2001 period are plotted in
panel A. Unit is C˚. In panel E, 100 − year TIMACS-CP1 (grey line) SSTA ATL3 index is plotted, along with its 5-year
running mean (black line). Its associated power spectrum (Fast Fourrier Transform) is displayed in panel B. The dashed
line in the power spectra is the 95% significance level. In panel D, from the results of a wavelet time frequency analysis
of TIMACS-CP1 and Reynolds SSTA ATL3 indices, the explained variance, referenced to the Reynolds ATL3 variance, is
plotted as a function of frequency. The spatial structure of the dominant mode of the SVD between SSTA and wind stress
anomalies of the 100-year TIMACS-CP1 is displayed in Panel C (same as in figure 3.A).
QTCM-ATL and QTCM-CR zonal wind stress ano-
malies (TXA), averaged in the ATL4 region, are dis-
played in figure 9A. The TXA response of the local
EA forcing exhibits inter-annual variability 41% wea-
ker than the QTCM-CR variability. A time frequency
analysis of QTCM-ATL and QTCM-CR TXA avera-
ged in the ATL4 region is performed following Torrence
and Compo [1998]. For each frequency of the analysis,
the corresponding time series is reconstructed. Then,
for each time series, the correlation between QTCM-
ATL and QTCM-CR, and the explained variance of
the QTCM-ATL TXA ATL4 index, referenced to the
QTCM-CR TXA ATL4 index variance, are calculated.
The results are displayed in figure 9B and 9C. The
zones of largest correlation (Figure 9B) mostly appear
for comparable periods. Three frequency bands can be
distinguished : intra-seasonal frequency band, periods
between 12 and 36 months and periods larger than 4.5
years. QTCM-ATL exhibits a peak in the explained va-
riance of the observed variability for periods between 16
and 24 months and at the semi-annual period (Figure
9C). This is consistent with Latif and Gro¨tzner [2000],
which suggests that the quasi-biennial oscillation is fa-
vored in the EA. Note that a quasi-biennial variability
is present in the ENSO remote forcing. However, its si-
gnature is mostly prominent in the tropospheric circula-
tion [Ropelewski et al., 1992]. This is consistent with the
interpretation that the quasi-biennial signal simulated
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by QTCM-ATL for surface wind stress is most likely
associated with local coupled interactions. Note also,
that the periods between 5 and 7 years in QTCM-CR
correlate with the 5-year period in QTCM-ATL. This
suggests a rectified effect of the ENSO variability on the
EA low-frequency variability.
This result confirms that remote forcing is a source of
the low frequency variability in EA. However, enhanced
variability in the 12-36 month frequency band is most
likely to result from a local coupled interaction. This
is further investigated in the following section from a
coupled experiment that only considers explicit air-sea
feedback in the EA.
b. The so-called Atlantic Nin˜o in Timacs
1) Spatio-temporal characteristics
In order to study the EA coupled mode dynamics
and document its preferred timescale and magnitude,
a coupled run with TIMACS is performed in which we
do not consider any remote inter-annual forcing (he-
reafter TIMACS-CP1 ; See Table 1). This means that
outside EA, the Reynolds SST climatology is prescribed
as boundary condition for the atmosphere, so that the
EA is the only source of inter-annual variability.
The results for the ATL3 SST index are displayed
in Figure 10A. Interestingly, without prescribed inter-
annual remote forcing, the model produces SSTA varia-
bility with time scales similar to that of the observations
(Figure 10B), with albeit smaller magnitude (∼50%).
Figure 10D indicates that frequency bands of SSTA va-
riability similar to what is found for QTCM-ATL are
favored, namely, intra-seasonal, 20 to 36 months, and
5 to 7 years. TIMACS-CP1 also exhibits some energy
at the annual period. It was found that the seasonal
cycle produced by the model is always one order of ma-
gnitude less than the prescribed model climatology for
SST, horizontal and vertical currents. This was consi-
dered consistent with the assumptions used in MLM.
The quasi-biennial oscillation is also prominent (Figure
10B). It is also worth noting the presence of energy at
decadal timescales as illustrated by the 5-year running
mean of the 100-year ATL3 SST time series (Figure
10E).
Figure 10C presents the dominant mode of the SVD
between SST and wind stress anomalies simulated by
TIMACS-CP1. The spatial patterns of the mode re-
semble the ones derived from the observations (Figure
3A), with a relative maximum in SSTA around (20˚ W,
Eq.) and a meridional broadening in the Gulf of Gui-
nea. The meridional scale of SSTA is also reasonable, al-
though the zero line in the South Atlantic is closer to the
equator than in the observations. The largest differences
between the model and the observations are the SSTA
maximum near the African coast and the wind stress
pattern that exhibits a meridional component that is
too weak. This leads to a wind patch that extends far-
ther zonally than observed. The southerlies in the nor-
thern (∼4˚ N) west Atlantic are also absent in TIMACS-
CP1.
The inter-annual variability in the eastern EA is
strongest during boreal summer, when the equatorial
upwelling is maximum and the thermocline is close to
the surface [Ruiz-Barradas et al., 2000 ; Latif and Gro¨tz-
ner, 2000]. It is interesting to see whether the coupled
model can reproduce this phase locking. Figure 11 pre-
sents a histogram-plot of the warm event occurrences in
TIMACS-CP1 and the 12-36 month reconstructed time
series of the observations [Torrence and Compo, 1998].
The threshold for a warm event is chosen to be 1.5 times
the variance of the ATL3 time series (i.e. 0.23˚ C for
TIMACS-CP1 and 0.36˚ C for the observations). This
indicates that the model produces most warm events
around June-July, whereas there is no significant war-
ming in boreal spring. This is in agreement with the
observations, although there is a one-month lag bet-
ween the maximum record of warm events (July for the
model and August for the observations) and a broader
repartition in the model than in observations in boreal
summer. Note, however, that remote realistic forcing
has not been included in the model, which limits the
comparison between model and observations.
Overall the equatorial mode simulated by TIMACS
shares many characteristics with the observations, which
allows for further sensitivity tests using the model. Be-
fore addressing the issue of the remote influence of
ENSO on this simulated equatorial mode, it is neces-
sary to assess the impact of stochastic forcing on its
characteristics. This is done in the following.
2) Atmospheric intra-seasonal variability
Of particular interest in the EA sector is the part
played by random noise in maintaining inter-annual va-
riability. Z93 and Nobre et al. [2003] suggest that wi-
thout noise, the EA mode is damped. To address this
point, two model runs are carried out, in order to eva-
luate the stability of our coupled system, and also to
assess its sensitivity to stochastic forcing with regards
to the experiment carried out in the previous section
(see table 1).
The first experiment consists of ”damping” out the

































Qtcm-PAC Tropical Pacific 0. 0 on 0.32 (0.59) 0.55 (0.84) Reference run















Table 2. Summary of the numerical experiments of section IV. The experiments in which the air-sea coupling is achieved
in the EA are shaded. The 6th and 7th columns provide the results of the comparison over the 1982-2001 period between the
simulation and Reynolds SSTA and ERA-40 TXA respectively. Unit is 0.01 N.m−2 (˚ C) for TXA (SSTA) RMS differences.
The last column provides information on the use of the experiments in section IV.
Fig. 11. Histogram plot of warm event occurrence in
ATL3 in (A) a 54-year record of TIMACS-CP1 and in
(B) the high frequency component (f > 3(years)−1) of
the Reynolds SSTA (1950-2003). The frequency decomposi-
tion/reconstruction is based on wavelet decomposition. The
criterion for warm event qualification is SSTA larger than
1.5 times its variance.
model. Lin et al. [2000] showed that the main source
of intra-seasonal variability in QTCM comes from the
so-called evaporation-wind feedback and excitation by
the extra-tropical storms. They proposed a methodo-
logy for turning off these two processes (see Lin et al.
[2000] for details). We checked that, for the version of
the model used in this paper, these two processes are
still major sources of energy for the intra-seasonal varia-
bility, which is a complex combination of coherent and
stochastic features. Applying their method, the internal
model variability in the EA is almost totally damped
out. There was a ratio of ∼ 106 between two clima-
tological runs with and without extra-tropical distur-
bances for the TXA high-frequency variability in the
ATL4 region. Intra-seasonal anomalies were calculated
from the daily model outputs like in Lin et al. [2000].
Their method is therefore applied here for turning off
the evaporation-wind feedback and the extra-tropical
disturbances. Daily-average atmospheric model clima-
tologies were recalculated within this new model confi-
guration and prescribed in TIMACS to derive the fluxes
anomalies that are passed to OLM (as described in sec-
tion II.2.2). The model is forced with realistic inter-
annual remote forcing until January 1990 and after this
date climatological SST are prescribed out of EA as
boundary conditions, while air-sea coupling is switched
on over the EA. This model set-up is called TIMACS-
CP2 (see Table 1). Results are displayed in figure 12 for
the ATL3 SST index. Until January 1990 the model pre-
sents inter-annual variability with amplitude and phase
that is in good agreement with TIMACS-CR variability
(not shown). After this date, SSTAs weaken rapidly to
reach zero within a year, indicating that atmospheric
noise is required for the model to sustain oscillations.
Note that increasing by up to 30% the coupling effi-
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ciency does not significantly alter this result. The SSTA
still reaches zero after a few years.
In order to confirm this result, atmospheric noise is
prescribed within the former model set-up. The noise
is obtained from the deviation from the daily climato-
logy of a 10-years long seasonal run, so that the spatio-
temporal characteristics of the intra-seasonal variability
are kept. This run is named TIMACS-CP2-Noise (see
table 2). Results are over-plotted on figure 12, which
shows that an oscillatory behavior is recovered after
year 1990, confirming the stable nature of the equatorial
mode simulated in TIMACS. Several other tests, with
a different noise product, were performed. In particu-
lar, following Kirtman and Schopf [1998], noise obtained
from the difference between the total and the 6-month
low-pass filtered SSTAs was used as boundary forcing
for the atmospheric model in the Tropical Pacific sector
only, allowing for transmission of high-frequency forcing
over the Tropical Atlantic. In such a configuration, the
model also exhibits a variability after 1990, although
42% in magnitude weaker than in TIMACS-CP1. The
first SVD mode between the SST and wind stress ano-
malies in EA explains 78,5% of the covariance with a si-
milar pattern to figure 10C (not shown). The time scales
of the variability and the phase locking around July are
also comparable to TIMACS-CP1, which confirms the
above. These results will be further confirmed by a sta-
bility analysis presented in the discussion section (see
also Appendix C).
4. Pacific ENSO Remote Influence (1982-2001)
In light of the above results, we now investigate the
impact of Pacific ENSO variability on the EA variabi-
lity. In this section, only the inter-annual ENSO for-
cing over the Tropical Pacific is considered. Elsewhere
the Reynolds monthly seasonal SST is prescribed as a
boundary condition for the atmosphere. Two regions
where simulated SSTA will be superimposed on the cli-
matological SST are the EA and the Northern Tropical
Atlantic. A first series of experiments, in which air-sea
interactions are switched off or on over the EA, are car-
Fig. 12. TIMACS-CP2 (black line) and TIMACS-CP2-
Noise (grey line) ATL3 indices. Unit is C˚. Grey shading
indicates the period over which the model is forced over the
tropical Pacific sector.
ried out and analyzed (see Table 2). The results of these
experiments will serve to estimate the role of the local
air-sea coupling in EA under the influence of ENSO.
The role of the air-sea interaction in the NTA on the
ENSO response over the Tropical Atlantic is then consi-
dered through other coupled model experiments using
a simple slab mixed layer for the Tropical Atlantic off-
equatorial regions (see Table 2). The results of these
experiments will allow estimating the role on NTA in
the tele-connection pattern simulated by TIMACS.
a. Pacific Remote influence on the EA variability
In order to analyze the remote effect of the Tropical
Pacific inter-annual forcing without explicit local air-sea
feedback in the EA, we first force QTCM with observed
SST inter-annual variability only in the Tropical Paci-
fic (30˚ S-30˚ N). Elsewhere the Reynolds monthly sea-
sonal SST is prescribed as boundary conditions. This
atmospheric forced experiment is referred as QTCM-
PAC. This simulation will be further compared to the
results of a twin simulation, where air-sea coupling will
be turned on in EA, with again observed inter-annual
SSTA in the Tropical Pacific (hereafter TIMACS-PAC ;
See table 2). This will provide an estimate of the impact
of local air-sea feedbacks in EA.
The QTCM-PAC and QTCM-CR zonal wind stress
anomalies (TXA) averaged in the ATL4 region (figure
13A) present similar inter-annual amplitude and phase,
indicating that most of the low-frequency wind stress
variability in the EA originates from the Tropical Paci-
fic. Correlation between ATL4 indices of QTCM-PAC
and QTCM-CR is 0.69 (RMS difference is 0.66.10−2
N.m−2). A time-frequency analysis similar to the one
in section III.1 is performed for the QTCM-CR and
QTCM-PAC TXA ATL4 time series. It allows for the
correlation between QTCM-CR and QTCM-PAC and
the explained variance of the QTCM-PAC variability
(referenced to QTCM-CR) to be computed for each
frequency. Results are displayed in figure13B. They
confirm that QTCM-PAC reproduces the low frequency
variability of QTCM-CR (periods larger than 36 months),
but it does not account for all the higher frequencies of
QTCM-CR (periods between 12 and 36 months). Thus,
the 36-84 months band reconstructed time series of the
QTCM-PAC and QTCM-CR ATL4 indices are correla-
ted at a 0.97 level (RMS difference of 0.12.10-2 Nm-2).
Moreover, this low-frequency component of the variabi-
lity is highly correlated to ENSO (c=-0.84 for QTCM-
PAC and c=-0.80 for QTCM-CR, see the NINO3SST
index plotted in dashed line on figure 13A). At higher-
frequency (f <∼ 30 (month)−1), there are more discre-
pancies between the two runs. Note, for instance, that
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Fig. 13. QTCM-PAC (red line) and QTCM-CR (grey line) TXA ATL4 indices are plotted in panel A. Unit is 0.01N.m−2.
Reynolds NINO3 index is plotted in dashed grey line. Unit is C˚. In panel B (C), the correlation (plain line) between
QTCM-PAC (TIMACS-PAC) and QTCM-CR ATL4 and the explained variance (dashed line) (referenced to the QTCM-CR
variability) are plotted as a function of frequency on panel C (same as figure 9.C). QTCM-PAC (black line), TIMACS-PAC
(red line) and Reynolds (blue line) ATL3 indexes are plotted in panel D. Units is C˚.
the zonal wind anomalies in early 1998 are positive for
QTCM-CR and negative for QTCM-PAC. The corre-
lation between the QTCM-PAC and QTCM-CR ATL4
indices drops to 0.35 for the 12-36 months band (RMS
difference is 0.59.10−2N.m−2).
For estimating the contribution of EA air-sea interac-
tions, we first need to analyze the signature of the zonal
wind stress variability originating from the Tropical Pa-
cific (TXA from QTCM-PAC) on the SST response in
EA. QTCM-PAC monthly wind stress anomalies (he-
reafter PACwinds) are therefore used to force the OLM
at each time-step. This run is equivalent to OLM-CR
(see section II.2.2) but using PACwinds as wind stress
forcing. The results for the ATL3 SST index are pre-
sented in figure 13D (black line). The ocean model si-
mulates realistic SSTAs (see correlation in Table 2), al-
though with less skill than when it is forced with obser-
vations (see figure 5B). In particular, it misses some of
the brief events like the 1996 warming and the conse-
cutive cooling and warming. This illustrates the impor-
tance of air-sea feedback processes in EA.
Next, we investigate how explicit air-sea interactions
in the EA will modify the above results and conse-
quently estimate the role of the local air-sea coupling
in EA under the influence of ENSO. From the results of
section III.2, it is expected that local air-sea interactions
in the EA increase the high-frequency component (∼12-
36 (month)−1 frequency band) of the variability. It is
interesting to assess if this holds within a realistic frame-
work (i.e. under the influence of prescribed ENSO for-
cing) and up to what level the high-frequency variability
is increased. To address these questions, we analyze the
137
Fig. 14. A) Lagged linear regression of normalized observed NINO3 (DJF) index onto SSTA in the (30-20˚ W ; 10-20˚ N)
region for the observations (blue), QTCM-Slab (green) and TIMACS-Slab (red). Unit is C˚. B) Lagged linear regression of
normalized observed NINO3 (DJF) index onto SSTA and wind stress anomalies in MAM for the observations (B1), QTCM-
PAC-Slab (B2), TIMACS-PAC (B3) and TIMACS-PAC-Slab (B4). SSTA are shaded every 0.05˚ C and contoured every 0.2˚ C.
Unit is C˚. The wind stress anomalies are represented with arrows (scale in the top-right corner, units are 0.01N.m−2).
outputs of the simulation, in which the Tropical Pacific
inter-annual remote forcing is prescribed, while air-sea
coupling is switched on over the EA (TIMACS-PAC).
The result of TIMACS-PAC is displayed in figure 13D
(grey line) for the SSTA ATL3 index and must be com-
pared to results of QTCM-PAC. Taking into account
air-sea interaction in EA, the total SSTA variability in
TIMACS-PAC is only increased for the whole period by
∼6% as compared to QTCM-PAC. However, a closer
inspection of figure 13D indicates that some periods in
TIMAC-PAC are marked with larger variability than in
QTCM-PAC. For instance, the SSTA variability is lar-
ger by 12% in 1989-1996 for TIMACS-PAC as compared
to QTCM-PAC. This is associated with a better simu-
lation of some peculiar events, like the summer 1992
cooling and the June 1996 warming. Analyzing TXA
ATL4 time series from TIMACS-PAC in a similar man-
ner reveals that the explained variance is increased by
∼22% (∼3%) in the 12-36 (36-84) month−1 frequency
band, as expected from the effect of local air-sea inter-
action.
b. Role of Nta
Air-sea feedback has the potential to modify the lag-
ged response of the tropical troposphere temperature
to ENSO SST forcing. As shown in Su et al. [2005],
during ENSO the pattern of tropospheric temperature
warming resembles that expected from wave dynamics.
On the other hand, the warming outside the Tropical
Pacific increases on a time scale longer than that of
the atmospheric wave adjustment. It is then necessary
to examine the role of the NTA where air-sea feedback
through heat flux adjustment operates during El Nin˜o
events as shown in Czaja et al. [2002] among others
(see also section II. 2.1.). This region also connects the
descending branch of the Atlantic Hadley circulation
[Wang, 2002] with the zonal atmospheric circulation in
the Tropical Atlantic and therefore may alter the equa-
torial coupled variability of TIMACS described above.
To do so, as in Su et al. [2005], a simple slab mixed-
layer model, where SST changes are driven by heat-flux
anomalies, is embedded into the system for the Atlan-
tic regions outside the EA (i.e. for the 10˚ S-40˚ S and
10˚ N-40˚ N bands), following : ∂(T )t = QnetρCph¯mix(x,y,t12) ,
Cp being the water heat capacity (4.18 J.g−1.K−1).
138
In these regions, the mixed-layer ocean interacts with
the atmosphere via averaged SST and surface fluxes.
A seasonally varying MLD h¯mix(x, y, t12)) is prescribed
[Boyer Monte´gut et al., 2004] to take into account the
increase (decrease) of oceanic heat capacity in boreal
winter (summer). Two simulations, referred as QTCM-
PAC-Slab and TIMACS-PAC-Slab, are carried out with
the slab mixed layer turned on and the equatorial MLM
turned off and on respectively (see Table 2). The lagged
response to ENSO remote forcing in DJF is examined
over the Tropical Atlantic for SSTA in MAM in figure
14. It is compared to observations and to the results of
TIMACS-PAC (i.e. without the slab mixed layer mo-
del).
The results highlight the relaxation of the Northeast
trade winds associated to an El Nin˜o event in the Tropi-
cal Pacific (see section II. 2.1 and Figure 4). This leads
to a warming of the SST in the NTA around March-
April-May of about 0.5˚ C between 5˚ N and 25˚ N (Fi-
gure 14 B1), associated to the reduction in evaporation
(positive QnetA), well captured by the Slab model in
the NTA (Figures 14B2 and 14B4).
Interestingly, there is no impact of air-sea feedbacks
in NTA over the EA as illustrated by the similarity of
the results of TIMACS-PAC and TIMACS-PAC-Slab in
the equatorial band. Both model configurations tend to
overestimate the cooling that follows the El Nin˜o events.
This is mostly due to the deficiency of the model in si-
mulating the EA warmings consecutive to the 1987 and
1997 El Nin˜o events as pointed out in section II.3. On
the other hand, the SSTAs in NTA for QTCM-PAC-
Slab and TIMACS-PAC-Slab exhibit a different pattern
with SSTAs being shifted eastward in TIMAS-PAC-
Slab as compared to QTCM-PAC-Slab. TIMACS-PAC-
Slab is in better agreement with the observations since
the peak of SSTAs warming and the Northeast trade
winds relaxation is closer to the western coast of Africa.
This change in the location of the NTA warming bet-
ween QTCM-PAC-Slab and TIMACS-PAC-Slab indi-
cates a feedback between the EA variability and the me-
ridional atmospheric circulation : the intensification of
the Walker circulation in the EA results in a relaxation
of the Hadley circulation [Bjerknes, 1969 ; Wang, 2002 ;
Klein et al., 1999], leading to an eastward displacement
of the zone of the Northeast trade winds. This was che-
cked by comparing the regressed maps of the meridional
circulation in March-April-May over the NINO3 index
in Nov-Dec-Jan for the experiments QTCM-PAC-Slab
and TIMACS-PAC-Slab (not shown). TIMACS-PAC-
Slab is associated to both the intensification of the wal-
ker circulation and a significant relaxation of the Hadley
cell in the Northern hemisphere, whereas this is not the
case in QTCM-PAC-Slab. Consistent with this interpre-
tation, the timing of the maximum SSTA response in
the NTA (white dashed square in figure 14B1) reveals
that SSTAs peaks ∼ 2months later in TIMACS-PAC-
Slab than in QTCM-Slab. Here again, this better fits
the observations. This suggests that the ENSO response
over the NTA is delayed by air-sea coupled processes in
the EA, as compared to the time for the atmospheric
ENSO response to reach the NTA through wave dyna-
mics (i.e. a couple weeks). It also illustrates the complex
interaction between NTA, EA and the background re-
mote forcing of ENSO.
5. Discussion and conclusions
The Tropical Atlantic low frequency variability was
studied using an intermediate ocean-atmosphere cou-
pled system that models three fundamental processes :
1) the transmission of the remote ENSO influence over
the Tropical Atlantic, 2) the coupled instabilities as-
sociated with wave dynamics and heat-fluxes in the
equatorial band and 3) the air-sea feedback associated
with heat-flux only in the Northern Tropical Atlantic.
Each component of the system was carefully validated
from observations and other model outputs [ID04] allo-
wing for a quantitative estimate of the impacts of the
ENSO remote forcing on the Tropical Atlantic variabi-
lity and of the air-sea interactions within the EA. First,
our results confirm earlier results obtained within dif-
ferent modeling frameworks. In particular, the equato-
rial mode (or Atlantic El Nin˜o) is stable and requires
ENSO remote forcing and/or atmospheric noise to be
excited [Z93 ; Nobre et al., 2003]. Our study suggests
that ENSO is the dominant source of the EA variability
in the 36-84 months-1 frequency band. Over the whole
1982-2001 period and for the whole frequency spectrum
of the variability, it was estimated that the local air-sea
interaction contributes to ∼6% of the SSTA variability
in EA. It peaks to ∼12% for the 1989-1996 period of
”weaker” El Nin˜o activity.
The equatorial mode in the model has been docu-
mented with a focus on the preferred timescales to
which it is associated. It is shown that the periods
from 12 to 36 months are favored for zonal winds stress
and SST variability, which is partly due to the sum-
mer phase locking induced by the interaction between
the inter-annual variability and the seasonal cycle. Such
a damped oscillation at quasi-biennial time scales is
consistent with the results of a ”two-stripped-down”
simple model [Jin, 1997a,b] configured to the EA (see
Appendix C for details). This theoretical consistency
check for explaining the privileged timescales of the va-
riability in the EA presents of course limitations owed in
part to the complex geometry of the Atlantic basin that
is not symmetrical about the equator. The relative im-
139
Fig. 15. Third EOF mode of TIMACS-PAC-Slab SSTA
(1982-2001). The spatial structures (top) of SSTA are
contoured every 0.1˚ C and positive SSTA are shaded every
0.05˚ C. Units are C˚. The associated normalized time series
are represented in the bottom panel (plain line), along with
its 5− year running mean (dashed line). The percentage of
covariance explained by the mode is indicated on top of the
plot.
portance of heat-flux forcing as compared to the advec-
tion terms for controlling SST changes is not considered
within the conceptual model. However, it suggests that
the frequency, growth rate and spatial pattern (i.e. the
nature of the air-sea interaction) of the leading coupled
mode in the EA is controlled by the strength of the two
coupled feedbacks mentioned above. This is similar to
the Tropical Pacific [An and Jin, 2001]. This may en-
large the scope of the approaches for investigating the
EA variability. In particular, with respect to its low fre-
quency modulation, similar methodology to An and Jin
[2000] could be tested to investigate the inter-decadal
variability associated to the equatorial wave dynamics
in the Atlantic.
The study also addresses the problem of the connec-
tions between the EA variability and the NTA warming,
generally observed in boreal spring consecutive to an El
Nin˜o event. Model results suggest that, whereas the EA
variability is not sensitive to NTA variability, the cha-
racteristics of the NTA warming in boreal spring depend
on the response to ENSO forcing in the EA. In the mo-
del, the effect of air-sea coupling in the EA is to extend
the NTA warming farther to the east and to delay it by
a couple of months, consistent with observations and a
recent modeling study [Su et al., 2005]. Although not
shown, experiments with idealized periodic ENSO re-
mote forcing (typical of the strong 1997 El Nin˜o or the
weak and central 1992 El Nin˜o) also exhibit such cha-
racteristics. This indicates that the NTA variability is to
some extent controlled by the EA inter-annual variabi-
lity. This may have consequences for the interpretation
of the so-called dipole mode in the Tropical Atlantic. In
fact, an EOF analysis of SSTA from TIMAC-PAC-Slab
reveals a dipole-like structure for the third mode (figure
15). The first two modes better capture the equatorially
confined variability (not shown). Interestingly the as-
sociated time series of the third mode exhibits a pro-
minent inter-decadal oscillation. Note that similar cha-
racteristics are found for the experiments with idealized
periodic ENSO remote forcing mentioned above (not
shown). Despite model flaws (in particular a tendency
to produce too cold events after El Nin˜os (cf. figure 14)),
these results suggest that part of the inter-hemispheric
mode of variability may be explained by coupled pro-
cesses within the Tropical Atlantic and that the ENSO
remote forcing behaves as a triggering process of the
interaction between the EA and the NTA. How exter-
nal sources of the inter-decadal variability (NAO, PDO
and others) superimposed on this mechanism needs to
be further investigated. Considering the magnitude of
the inter-decadal variability in the model and observa-
tions, further improvement of the model physics may
be necessary. For instance, the model overestimates the
ENSO response in the EA, which may be partly due
to the fact that topographic effects over the Andes are
not resolved in the baroclinic equations (see Zeng et al.
[2000] for details) and that the meridional wind stress
variability is underestimated. Along with the investiga-
tion of the extra-tropical forcing, such improvement of
the model may help to understand why the model fails
to simulate realistic SSTA in the EA after the 1987 and
1997 El Nin˜o events.
Despite these limitations, however, it is striking that,
considering the relatively simple physics of TIMACS,
the model simulates the dominant aspects of the Tro-
pical Atlantic variability and related ENSO telecon-
nections. This, in particular, is encouraging for fur-
ther study of inter-basins influence at decadal to inter-
decadal timescales that requires long-term simulations.
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Appendix A : Validation of the
anomalous subsurface temperature
formulation
Simulated subsurface temperature anomalies (Tsub)
are derived from the baroclinic mode contributions
to pressure anomalies (Pn) assuming that thermocline
anomalies are equivalent to the isotherm vertical displa-





sln × ∂z(Fn(max(h¯mix, 50m)))
(See section II.2.2 for notations)
The following illustrates the skill of such a formula-
tion. Since the proposed formulation depends on the ba-
roclinic mode contributions to pressure anomalies that
cannot be derived directly from observations, a verti-
cal mode decomposition of the CLIPPER data set has
been used for the validation (see ID04 for details). The
resulting anomalous vertical gradient, Tz, is then calcu-
lated as follows : T obsz =
T obs−T obs50m
50m and compared to the
observed anomalous vertical gradient derived from the
TAOSTA data set. Statistics are provided in figure A
along the equator for the 1981-1998 period. As a bench-
mark, we present the results of the parameterization of
Z93, in which the thermocline depth is derived from
CLIPPER. Figure A indicates that the proposed for-
mulation is successful in simulating realistic subsurface
temperature along the equator, with a better skill than
with the Z93 parameterization in the central EA. For
instance, correlation (RMS difference) increased (de-
creased) by 0.4 (0.2˚ C) at 25˚ W compared to the results
of the Z93 parameterization.
Appendix B : Oceanic model cli-
matologies
The seasonal surface currents u, v and w prescri-
bed in the MLM were obtained by forcing the OLM
with monthly mean climatological winds from ECMWF
ERA-40. The seasonal zonal currents are compared to
the currents derived from satellite data of OSCAR
(http ://www.oscar.noaa.gov) (See ID04 for the data
description). An estimation of seasonal vertical currents
is derived from CLIPPER and is used for the compa-
rison with OLM. Results are presented as Hovmuller
plots along the equator in figure B. The seasonal varia-
bility simulated by OLM generally compares well with
the estimates from observations and OGCM outputs in
terms of phase relationship. For instance, strong west-
ward surface currents appear around June-July in as-
sociation with the intensification of the trade winds,
while upwelling is maximum at the same period. West-
ward propagating features are prominent in all fields
and compare well with the model : correlation coef-
ficient averaged along the equator reaches 0.76 (0.69)
for zonal current (vertical velocity). The largest dis-
crepancy is found for the magnitude of the variability,
which is larger for OLM than for the estimates from
observation and CLIPPER. Whether or not this is a
model flaw needs to be further investigated. In the ab-
sence of better data sets to compare with, and because
they lead to a realistic simulation of SSTA (see figure
5), these climatologies are used in the model.
Appendix C : An equatorial ocean
recharge paradigm for the equato-
rial Atlantic
At the first order, the large-scale coupled oscillating
modes of the tropical oceans are controlled by two ma-
jor processes known as the thermocline feedback and
the zonal advective feedback [An and Jin, 2001]. The
thermocline feedback leads to a coupled mode through
the merging of the damped SST mode and ocean adjust-
ment mode, while the zonal advective feedback tends to
destabilize the gravest ocean basin mode. The characte-
ristics of the leading coupled mode (frequency, growth
rate and spatial pattern) are controlled by the relative
Fig. A. Comparison between CLIPPER subsurface tem-
perature (50m) and the results of model parameterisa-
tions along the equator. Correlation between CLIPPER
and the ’new’ [Z93] parameterisation is displayed in plain
thick (thin) line, while the RMS difference is displayed
in dashed thick (thin) line. Unit of the RMS differences
is C˚.
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Fig. B. Longitude time plot of currents climatologies, along the equator. For clarity, the climatologies are repeated.
Prescribed surface zonal current climatology from the OLM, along with the satellite-derived surface zonal current cli-
matology [F. Bonjean, personal communication] is displayed on the two left panels. Negative values are shaded. Unit
is cm.s−1. On the right two panels, prescribed vertical current climatology from the OLM, along with the CLIPPER
vertical current climatology is displayed. CLIPPER vertical currents are computed at 50m depth. Unit is m.day−1.
strength of these two coupled-feedbacks. Jin and An
[1999], An and Jin [2000], and An and Jin [2001] have
largely interpreted the equatorial Pacific variability in
light of this diagnostic. Here, we take advantage of this
formalism and apply it to the EA in order to infer theo-
retical material for the interpretation of the equatorial
mode.
The Jin [1997] stripped-down conceptual model is
thus adapted to the EA basin. We derive the model pa-
rameter value from TIMACS and observations in the
EA. We will review the main characteristics of the
stripped-down model of Jin [1997]. For a more detai-
led description and the notations the reader is invited
to refer to Jin [1997a,b].
As shown in Jin Jin [1997a,b], the ocean dynamics
equation for the thermocline depth anomalies along the
equator (he) and in the off-equator strip, centered at
yn = 2 (hn), can be written as :
(∂t + m)(he − hn) + ∂xhe = τxe
(∂t + m)(hn) + ∂x(hn/y2N ) = ∂y(τx/y)|y=yn
with wave reflection conditions :
he = rWhn at x = xW
hn = rEhe at x = xE
Here τxe is the zonal wind stress anomaly evaluated
along the equatorial strip. The second baroclinic mode
being the most energetic in the EA [ID04], the phase
speed of the second baroclinic mode (c = 1.34) was
chosen for the oceanic Rossby deformation radius and
the damping rate ( m = 1/10.45month−1).
An and Jin [2001] coupled the former conceptual
ocean model to a simplified mixed layer and atmos-
pheric models. The changes of SST along the equator
(Te) are described by a linearized equation about an
upwelling climate state (w1(x)) and the zonal gradient
of mean SST (∂xT (x)) in a constant depth mixed layer
(H1.5 = 50m) :
∂tTe = −c(x)Te + γ(x)he + a(x)(he − hn)
with a(x) = −∂xT (x)H1.5 ,
γ(x) = γ0(x) w1H1.5 and
c(x) = T + w1H1.5 (T = 1/125 days
−1).
All the parameters required for this conceptual mo-
del (see An and Jin [2001] for details) were derived from
the TIMACS prescribed climatologies (see appendix B)
and parameterizations (see Appendix A). As in An and
Jin [2000], an empirical atmospheric model of the equa-
torial strip describing the linear relationship between
SST and wind stress anomalies based on the ERA-40
data in the 1˚ S-1˚ N equatorial band is used.
The linear eigen solutions of the two-strip model are
calculated numerically with a 2˚ resolution in longitude
and using a first order upstream scheme. Results as dis-
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played in figure C for a particular set of parameters.
Although the results are sensitive to the values of the
reflection efficiency at the meridional boundaries, the
solution of the system in reasonable parameter ranges
leads to negative growth rate (i.e. stable) modes. At
weak coupling efficiency (i.e. no air-sea interaction), one
can observe the signature of the damped basin mode.
For realistic coupling efficiency (i.e. 1.0), the solution of
the system highlights a stable mode oscillating at fre-
quencies in the 20 to 30 (month)−1 range.
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3.4 Analyse de l’Événement Chaud de 1996
L’étude des interactions océan-atmosphère en Atlantique Tropical et de l’influence de la
variabilité du Pacifique Tropical, nous a conduit à développer un modèle couplé de com-
plexité intermédiaire. Les résultats des simulations couplées avec ou sans le forçage du Pa-
cifique et avec ou sans les interactions océan-atmosphère en Atlantique Équatorial indiquent
que les effets de télé-connections avec la variabilité dans le Pacifique Tropical dominent le
spectre des basses fréquences (périodes supérieures à 3 ans) de la variabilité de l’Atlantique
Équatorial. L’énergie dans la bande de fréquence 1 − 3 ans, observée dans les champs de
température de surface et de tension zonale du vent, serait en partie due aux interactions
océan-atmosphère en Atlantique Équatorial.
En particulier, nous avons observé que certains événements courts, comme l’événement
chaud de 1996, sont reproduits par notre modèle couplé. Plus précisément, cet événement
chaud apparaît en été boréal, conformément aux observations, dans les simulations couplées
contenant le forçage externe du Pacifique Tropical. Nous avons décidé de nous focaliser sur
l’étude de cet événement afin de mieux comprendre les mécanismes initiateurs des anoma-
lies chaudes observées et simulées dès Février 1996. Nous proposons d’aborder ce problème
en effectuant des études de sensibilité ; la méthode adoptée est basée sur des simulations
d’ensemble du modèle TIMACS. Les résultats des simulations sont en cours d’analyse. Nous
présentons ici nos premiers résultats, ainsi que les pistes de recherche que nous désirons
explorer.
3.4.1 Dans les Observations
La figure 3.10 présente les anomalies de la tension de vent zonale, du niveau de la mer
et de la température de surface le long de l’équateur à partir d’observations indépendantes.
L’événement chaud de 1996 apparaît comme un des événements les plus marquants de la
dernière décennie en Atlantique Équatorial. Nous observons tout d’abord une phase chaude
qui débute vers Février-Mars 1996 pour s’achever au début de l’automne 1996. Ainsi, il s’agit
d’un événement relativement court dont l’amplitudemaximale est atteinte en été boréal 1996,
avec des valeurs dépassant 1˚C en SST et 5cm en SSH dans la partie Est du bassin. La struc-
ture spatiale (Fig. 1.7) est en accord avec le mode équatorial décrit par Zebiak [1993] et les
résultats du modèle TIMACS. Cette phase chaude est suivie de conditions froides entre l’Au-
tomne 1996 et l’Automne 1997, caractérisées par des anomalies en SST (SSH) de l’ordre de
−1˚C (−3cm).
Handoh et Bigg [2000] ont étudié cet événement à partir d’analyses d’observations et de
sorties d’un modèle océanique forcé. Ils suggèrent un scénario basé sur la signature d’une os-
cillation couplée océan-atmosphère purement interne et auto-entretenue en Atlantique Équa-
torial. Ils proposent un enchaînement de propagations et réflexions d’ondes équatoriales ré-
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FIG. 3.10: Représentation longitude-temps le long de l’équateur des anomalies de la tension
de vent zonale à partir des données satellite ERS (TXA, en dyn.cm−2), de la
profondeur de la thermocline à partir des données TAOSTA, du niveau de la mer
à partir des données TOPEX/POSEIDON (cm) et de la température de surface
à partir des données Reynolds (˚C). Les anomalies sont estimées par rapport aux
cycles saisonniers calculés sur la période 1993-1999.
gissant les deux phases de cet événement. En accord avec Zebiak [1993], Handoh et Bigg [2000]
identifient la perturbation qui a initié cette oscillation : des anomalies de vent zonal en Au-
tomne 1995, seraient responsables de la génération d’un train d’ondes de Kelvin équatoriales.
Néanmoins, les analyses des observations, et en particulier l’identification des ondes équato-
riales, nous semblent parfois imprécises.
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L’analyse de la simulation CLIPPER, sa décomposition en ondes équatoriales, et en parti-
culier la concordance avec les résultats du modèle linéaire, ont suggéré que les ondes équa-
toriales jouent un rôle important dans la variabilité de l’Atlantique Équatorial. La figure 7 de
Illig et al. [2004] fait très clairement apparaître des propagations d’ondes de Kelvin vers l’Est
et d’ondes de Rossby vers l’Ouest au cours des années 1996-1997. Les parcours des ondes,
que l’on peut identifier sur cette figure, sont en accord avec le scénario proposé parHandoh et
Bigg [2000], notamment en ce qui concerne les propagations des ondes de Kelvin en Automne
1995.
L’analyse des simulations TIMACS suggère que l’origine de l’événement chaud de 1996
est liée à la variabilité du Pacifique Tropical (voir section précédente). De leur côté, Handoh
et Bigg [2000] considèrent que les anomalies de vent en Automne 1995, génératrices du train
d’ondes de Kelvin, sont dues à des conditions anormalement chaudes en Amérique Cen-
trale. La question qui se pose ici est donc de déterminer si l’existence d’anomalies chaudes
en Amérique Centrale suffit à initier l’évènement chaud de 1996, comme le proposentHandoh
et Bigg [2000], ou bien si les télé-connexions avec la variabilité du Pacifique Tropical doivent
également être prises en compte. Nous proposons d’aborder cette question avec les simula-
tions de TIMACS. Plus généralement, notre objectif est de décrire les rôles respectifs de la
variabilité locale couplée et du forçage externe dans l’établissement et le déroulement de cet
événement inter-annuel. Afin de tester la robustesse de nos résultats, nous travaillons à partir
d’ensembles de simulations couplées pour chaque configuration de TIMACS utilisée.
3.4.2 Notre approche : 61 simulations d’ensemble
Ainsi, nous partons du postulat que c’est bien le couplage local en Atlantique Tropical
qui est à l’origine de l’événement chaud de 1996, comme nous l’avons observé dans l’étude
précédente et comme le suggèrent Handoh et Bigg [2000].
Pour cela, nous avons réalisé plusieurs expériences couplées avec le modèle TIMACS, en
changeant les caractéristiques du forçage externe prescrit. Toutes les expériences débutent
au premier Janvier 1995 avec les conditions obtenues au cours de l’expérience TIMACS-CR.
TIMACS-CR est l’expérience de référence de notre modèle couplé : le couplage est actif en
Atlantique Équatorial et partout ailleurs des SST observées sont prescrites comme conditions
aux limites pour le modèle atmosphérique. Les différentes configuration de nos expériences
sont :
1. TIMACS-CLIM, dans laquelle, à partir de Janvier 1995, des conditions climatolo-
giques sont prescrites en dehors de la zone de couplage. Cette expérience nous permet de
vérifier qu’il n’y a pas de pré-conditionnement dans l’état de l’océan et/ou de l’atmosphère
avant notre période d’étude (1995-1997) (par exemple les anomalies dans la position de la
thermocline).
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FIG. 3.11: RMS différence entre la série ATL3 de la moyenne de 101 simulations TIMAC-
PAC et les séries ATL3 obtenues par la moyenne progressive des simulations.
Nous avons déterminé par la méthode des moindres carrés la Gaussienne qui
représente au mieux cette distribution (pointillés rouges).
2. TIMACS-ATL, dans laquelle, à partir de Janvier 1995, des conditions climatologiques
sont prescrites en dehors de la zone de couplage, excepté sur l’ensemble de la surface océa-
nique atlantique, où des SST observées sont prescrites. Cette simulation permet de tester
l’hypothèse d’Handoh et Bigg [2000]. En effet, dans cette configuration, la zone d’anomalies
chaudes est présente dans les champs de SST donc dans le forçage dumodèle atmosphérique.
3. TIMACS-PAC, dans laquelle, à partir de Janvier 1995, des conditions climatologiques
sont imposées en dehors de la zone de couplage, excepté dans le Pacifique Tropical, où des
SST observées sont prescrites. Cette simulation permettra de vérifier si les résultats obtenus
dans §3.3 sont robustes.
Pour tester la robustesse de nos résultats, pour chacune de ces expériences (TIMACS-
CLIM, TIMAC-ATL et TIMACS-PAC), nous avons réalisé un ensemble de 61 simulations sur
la période 1995-1997. Cet ensemble est obtenu en perturbant la température de surface pres-
crite dans le Pacifique Tropical à la manière de [Kirtman et Schopf, 1998]. Pour cela, nous avons
filtré les basses fréquences de la SST observée en chaque point du Pacifique Tropical pour ne
retenir que le signal dont les périodes sont inférieures à 9 mois. Nous avons ainsi obtenu
des séries de perturbations mensuelles d’une longueur de 50 ans. Pour chacune des 61 si-
mulations, une date de départ est choisie aléatoirement dans cette série, et les perturbations
subséquentes sont ajoutées dans le Pacifique Tropical au forçage du modèle atmosphérique.
Ainsi, les perturbations imposées ont des structures spatiales et temporelles cohérentes avec
les observations.
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Le choix de réaliser 61 simulations a été motivé par un compromis entre la détermination
d’un nombre statistiquement significatif de simulations et la quantité des champs à analyser.
Nous avons cependant testé la convergence de cet ensemble en prenant comme référence
la série ATL3 de la moyenne de 101 simulations. Nous avons ensuite calculé la RMS dif-
férence entre cette série de référence et la moyenne progressive des simulations. La figure
3.11 présente les résultats obtenus avec les simulations TIMACS-PAC. On observe qu’après
les 60 premières simulations, notre critère de convergence ne diminue plus. Le choix des 61
simulations semble donc être judicieux pour notre étude.
3.4.3 Article Paru dans Geophysical Research Letter
Le corps de ce paragraphe consiste en un article intitulé "The 1996 Equatorial Atlantic
Warm Event : Origin and Mechanisms", paru dans Geophysical Research Letter en Mai 2006.
Résumé : Nous analysons l’événement inter-annuel chaud qui s’est produit en At-
lantique équatorial au printemps-été boréal 1996. A l’aide d’observations et de simulations
d’ensemble d’un modèle couplé de complexité intermédiaire de l’Atlantique Tropical, nous
étudions les rôles des processus couplés liés à la dynamique linéaire et ceux liés à l’influence
de la variabilité basse fréquence du Pacifique Tropical. Les résultats montrent que les condi-
tions anormalement froides observées dans le pacifique Tropical sur la période 1995-1996
ont été favorables au développement des interactions air-mer qui ont engendré l’événement
chaud observé Atlantique équatorial. A partir de l’analyse des modifications des cellules de
Walker Pacifique et Atlantique, un mécanisme de télé-connections Pacifique-Atlantique est
proposé, afin d’expliquer cet épisode chaud.
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Cet article a été highlighted dans Geophysical Research Letter :
Warm temperatures in the equatorial Atlantic Ocean are linked
to cold conditions in the tropical Pacific
Year-to-year variability in the equatorial Atlantic Ocean can be explai-
ned by local ocean-atmosphere interactions, maintained and/or trigge-
red by random forcing or by remote forcing, originating mostly from
the tropical Pacific Ocean through atmospheric equatorial teleconnec-
tions. To investigate how changes in equatorial atmospheric circulation
influence the equatorial Atlantic climate, Illig et al. focused on an in-
terannual warm event that occurred in this basin in the boreal spring-
summer of 1996. Using observations and ensemble simulations from
an intermediate coupled model developed partly by the authors, they
analyzed the role of local coupled air-sea interactions versus tropical
Pacific teleconnections. They found that persistent cold conditions in
the tropical Pacific from 1995 to 1996 were favorable to the growth of
local ocean-atmosphere feedbacks that led to the observed 1996 war-
ming event in the equatorial Atlantic. The authors expect that further
work will link other anomalous warm events in the equatorial Atlantic
with cold conditions in the tropical Pacific.
GEOPHYSICAL RESEARCH LETTERS
The 1996 Equatorial Atlantic Warm Event: Origin and
Mechanisms
S. Illig1, D. Gushchina2, B. Dewitte1, N. Ayoub1 and Y. du Penhoat1
We investigate the interannual warm event that occurred
in the Equatorial Atlantic in boreal spring-summer 1996.
The role of local coupled air-sea interactions versus Tropical
Pacific remote forcing is analysed using observations and en-
semble experiments of an intermediate coupled model of the
Tropical Atlantic. Results show that the persistent anoma-
lous cold conditions in the Tropical Pacific over 1995-96 were
favorable to the growth of the local air-sea interactions that
led to the 1996 warming in the Equatorial Atlantic. Based
on the estimation of the changes in the Walker circulation
over the Pacific and Atlantic for the meteorological reanaly-
ses and the coupled model, a mechanism of Pacific-Atlantic
equatorial connection is proposed to explain this particular
warm episode.
1. Introduction
The Equatorial Atlantic (EA) interannual variability can
be explained by local air-sea interactions, maintained and/or
triggered by either external stochastic forcing [Zebiak, 1993]
or coherent remote forcing mostly originating from the Trop-
ical Pacific (TP) [Delecluse et al., 1994; Illig and Dewitte,
2005]. An atmospheric equatorial teleconnection that oper-
ates through changes in the Walker circulation cells in both
basins plays a fundamental role [Wang, 2002]. How those
changes in the zonal equatorial atmospheric circulation take
place may provide insights on how interannual events de-
velop in the EA.
In boreal spring-summer 1996, while the eastern TP was
under cold/neutral conditions, the EA ocean went through
anomalous warm conditions (fig.1). Handoh and Bigg [2000]
(hereinafter referred as HB00) suggest that this warm event,
followed by cold conditions in 1997, was the signature of the
Atlantic equatorial mode [Zebiak, 1993; Latif and Gro¨tzner,
2000; Wang 2002], initiated by intense Wind Stress Anoma-
lies (WSA) in the western EA in fall 1995. These would have
been caused by local atmospheric variability in the Tropical
American convection center, possibly remotely forced by the
TP variability. Here, in light of HB00’s results, we further
investigate the respective role of local air-sea interactions
and TP remote forcing during this particular warm event
by analyzing observations, meteorological reanalyses and en-
semble simulations of an intermediate coupled model of the
EA. Focusing on the atmospheric teleconnection pattern in
1995-96, a triggering mechanism of the EA 1996 warming is
then proposed.
2. Data and Model
Our analysis is based on weekly averaged data of the
Reynolds Sea Surface Temperature (SST) [Reynolds and
1LEGOS, Toulouse, FRANCE.
2Geographical Faculty, Moscow State University, RUSSIA.
Smith, 1994], and T/P and ERS1/2 altimetric Sea Level
(SL) [Le Traon et al., 1998]. The daily NCEP/NCAR re-
analysis fields [Kalnay et al. 1996] are used as an estimation
of the atmospheric anomalous conditions.
Our Tropical Intermediate coupled Model for Atlantic
Climate Studies (TIMACS) is designed such that air-sea
coupling is explicitly taken into account in the EA, while
observed SST forcing is prescribed elsewhere. The oceanic
component consists of the EA 6 baroclinic mode Ocean Lin-
ear Model (OLM) developed by Illig et al. [2004], in which
a mixed layer model similar to Zebiak [1993] is embedded.
The atmospheric component is the global Quasi-equilibrium
Tropical Circulation Model (QTCM) from Neelin and Zeng
[2000]. An extensive description of TIMACS components,
spin-up and coupling procedures can be found in Illig and
Dewitte [2005], where TIMACS is extensively valided from
observations and forced OGCM simulations over 1982-2001
for monthly-averaged outputs. Here we focus on a shorter
period of time and perform analysis on daily-averaged out-
puts.
Observed and simulated interannual anomalies are esti-
mated with respect to daily climatologies computed over
the 1993-96 period. This period encompasses all the data
covering period and excludes the big 1997/98 ENSO event,
which signature could bias our estimation of the interannual
anomalies. For a better representation, a 15-day running
mean is applied along the equatorial sections.
3. The EA 1996 warm event
Throughout the boreal spring and summer 1996, the EA
went through anomalous conditions [HB00]. In the Gulf of
Guinea, oceanic warm conditions took place from early 1996
to early autumn 1996 (fig.1b, fig.2a): In the eastern EA, a
deeper thermocline and a weakened equatorial upwelling led
to a less pronounced cold tongue and larger than normal SL
(fig.1a). This interpretation of observed variability is sup-
ported by the results of the OLM simulations (see below).
In June 1996, anomalies exceeded 1.25◦C in SST and 4cm
in SL in ATL3 (20◦W -0◦E;3◦S-N), with spatial structures
similar to the coupled equatorial mode described by Zebiak
[1993] (fig.1d).
This ocean warming imprints the EA troposphere as ev-
idenced from the NCEP wind velocity field (fig.1b,c): In
the low (upper) troposphere, the westerly (easterly) wind
anomalies developed along the equator in central and east-
ern Atlantic (to the west of 10◦W ), while near the African
coast and over the the Gulf of Guinea, easterly anoma-
lies appeared at 850hPa and southern ones at 200hPa.
This resulted in low (upper) troposphere anomalous con-
vergent inflow (divergent outflow) centered near 10◦W .
This contributed to enhance the convection in this region
as evidenced by the negative Outgoing Longwave Radia-
tion Anomalies (OLRA) (fig.1c), minimum in May-June
1996. These atmospheric anomalies were associated with
changes in the Atlantic Walker cell as illustrated on fig.1e,
with anomalous ascending motions over the EA ocean and
anomalous descending motions over the neighboring conti-
nents. This pattern, opposite to the mean zonal-vertical
circulation over the Atlantic, corresponds to the well known
weakened and extended eastward Atlantic Walker cell dur-
ing EA warm conditions [Wang, 2002].
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Figure 1. a: Hovmuller of T/P+ERS SLA. Contour interval (CI) is 2cm. Arrows: NCEP WSA. b: Hovmuller of Reynolds
SSTA. CI is 0.5◦C. Arrows: NCEP 850mb wind anomalies. c: Hovmuller of the NCEP OLRA. CI is 5W/m2. Arrows:
NCEP 200mb wind anomalies. d: Mean May 1996 Reynold SSTA. CI is 0.5◦C. Arrows: NCEP WSA. e: Mean June 1996
NCEP zonal-vertical circulation cross section. The sections are averaged between 1◦S−N . The vertical bars represent the
eastern and western boundary positions of the American continent. Arrow scales are in the top right corner of each panel.
4. Long Equatorial Wave Propagations
Based on observations and a forced ocean model, HB00
identify long-equatorial waves during 1995-96. As a first
step, we verify their scenario and estimate the skills of the
OLM to reproduce the observed anomalies in 1995-96. The
OLM is forced with NCEP WSA over 1993-99. Consistently
with Illig and Dewitte [2005], the model simulates realis-
tic weekly SSTA (SLA) in 1995-96 (fig.2a), with a corre-
lation/RMS difference between simulation and observations
of 0.81/0.29◦C(0.68/1.58cm) in ATL3. This variability is
associated with interannual long equatorial wave propaga-
tions: The contribution of the Kelvin (K) and first merid-
ional Rossby (R1) waves to SLA for the most energetic sec-
ond baroclinic mode [Illig et al. 2004] reveals clear propaga-
tions (fig.2c,d) associated with distinct wind events. First,
a downwelling Kelvin wave (K1) propagates eastward from
December 1995 to February 1996 at approximately 1.3m/s.
It was triggered by strong westerly WSA occurring near
South American coast in October-December 1995. This
wave reaches the African coast in February 1996, where it
reflects as westward propagating Rossby waves. Then, in
spring 1996, additional Kelvin wave packets, triggered by in-
tense westerly WSA in western and central EA, rise the SL,
in conjunction with locally-forced downwelling Rossby wave
packets (C1), triggered by westward propagating negative
WSA in the east (fig.1a). As pointed out by HB00, this re-
sults in overall slow (0.24m/s) westward-moving SLA with
a meridional extension in agreement with a second baro-
clinic mode first meridional Rossby wave (fig.2b). This slow
propagating signal also imprints the 1996 observed boreal
spring-summer SSTA and OLRA (fig.1b,c), which illustrates
the importance of local coupled air-sea interactions during
the 1996 EA warming.
Thus, in a forced context, the 1996 EA warming seems
triggered by an equatorial WSA in Fall 1995, possibly re-
motely forced by the TP variability (HB00). Then, in
spring 1996, the growth of the warming is apparently as-
sociated with a westward ocean-atmosphere coupled prop-
agation. Since the EA is a region where air-sea feedback
contributes as much to SSTA variability as remote forcing,
to further investigate the triggering and the growing of the
1996 EA event, coupled experiments are carried out with
TIMACS over the 1995-96 period.
5. Coupled Experiments
A total of seven model setups (tab.1) are required to in-
terpret the respective part played by the EA local coupled
variability and the remote sources of variability in the re-
alization of the 1996 EA warm event. Experiments 1-3 are
atmospheric forced simulations, i.e. with no explicit air-sea
interactions in the EA, whereas experiments 4-7 consider a
full coupling in the EA. The experiments differ by the area of
prescribed interannual SST (outside monthly seasonal SST
are prescribed as boundary condition for QTCM). For all
the experiments, initial conditions are those from TIMACS-
CR (tab.1) taken at the 1-Jan-1995. Considering the po-
tential sensitivity of the results to the atmospheric model
internal variability, for each experiment setup (forced and
coupled), 61 ensemble member simulations are carried out.
Each ensemble member is generated by slightly perturbing
the TP SST, so that associated atmospheric disturbances
can impact the EA variability through the model atmo-
spheric bridges. Perturbations are obtained from observed
SST following Kirtman and Schopf [1998], namely from the
difference between the total and the 6-month low-pass fil-
tered SSTA. Note that TIMACS atmospheric interannual
anomalies are estimated with respect to the ensemble mean
of the 61 QTCM-CLIM members.
TIMACS-CLIM does not simulate any EA warming over
1995-96 (fig.3a): the ensemble mean ATL3 index remains
close to zero, suggesting no preconditionning of TIMACS
to reproduce the 1996 EA warming. Similar results are
obtained with TIMACS-ATL (not shown). TIMACS-PAC
simulates realistic SSTA peaking in May-June 1996 (fig.3b),
in agreement with the observations (fig.2a), with somewhat
less amplitude. Similar results are obtained with TIMACS-
CR (not shown). This demonstrates that the TP condi-
tions in 1995-96 are essential for the generation of the EA
1996 warming in TIMACS. Concurrently, the OLM forced
by WSA from QTCM-PAC experiment does not allow for
reproducing the magnitude of the observed EA 1996 warm
event (not shown), which confirms that local air-sea interac-
tions within the EA participate to the growth of the warm
event.
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Table 1. Summary of Numerical Experiments Done
Exp. Name Forced/Coupled Prescribed SSTA
1 QTCM-CLIM Atm. Forced ×
2 QTCM-PAC Atm. Forced TP
3 QTCM-CR Atm. Forced Globe
4 TIMACS-CLIM Coupled in EA ×
5 TIMACS-ATL Coupled in EA Atlantic, except EA
6 TIMACS-PAC Coupled in EA TP
7 TIMACS-CR Coupled in EA Globe, except EA
As the results of the coupled experiments point out to the
privileged role of the TP in initiating the anomalous 1996
event, we focus on the analysis of the possible teleconnec-
tion mechanism between the TP and the EA as observed
and simulated by TIMACS.
5.1. Teleconnection mechanism
From boreal summer 1995 colder than normal conditions
are observed in the eastern TP (fig.1b). The atmospheric
Kelvin wave response causes an anomalous Walker circu-
lation pattern over the equatorial Pacific-Atlantic (fig.3c-
f). In the far eastern TP, it is associated with a strong
air descent, low troposphere divergent outflow and west-
erly wind anomalies to the east of subsidence area. The
model is in good agreement with the NCEP reanalysis,
with however different characteristics of the teleconnection
pattern depending on the model setup (fig.3d-f). Note
that a simple vegetation-climate land surface model is em-
bedded in QTCM so that the potential impact of land
surface process feedbacks over South America is consid-
ered. The strong midtropospheric anomalous descending
motion observed over the western part of South America
(80◦W -75◦W ) is associated with anomalous divergent low-
tropospheric outflow over this region (fig.3c-f). Thus, lower-
tropospheric westerly wind anomalies develop and reach the
western EA in November-December 1995. They induce the
WSA (fig.3a) that force the oceanic Kelvin wave (K1, fig.2c).
Sensitivity experiments with TIMACS indicate that the tim-
ing and intensity of these WSA are critical for the 1996 event
to develop, as they initiate the warming in the eastern EA
(fig.1a,fig.2c).
Note also that, in QTCM-PAC, where only TP interan-
nual forcing is considered, the changes in the atmospheric
circulation described above and associated WSA in end of
Figure 2. a: OLM (Reynolds) ATL3 index in black
(grey) line. Unit is ◦C. b: June 1996 T/P+ERS merid-
ional section at 20◦W in plain black. Least mean square
fit to the theoretical 2nd baroclinic-mode R1 mode struc-
ture in dashed grey. Unit is cm. c (d): Hovmuller of sim-
ulated K (R1) contribution to SLA for the 2
nd baroclinic
mode at 0◦N (3◦N). R1 is displayed reverse from 46◦W
to 8◦E. CI is 1cm. Positive values are shaded.
Figure 3. a (b): SSTA ATL3 indices for the
61 TIMACS-CLIM (TIMACS-PAC) ensemble members.
Unit is ◦C. The thick line is the ensemble mean. c-f: Oc-
tober 1995 anomalous mid-tropospheric vertical velocity
(400-600mb). CI is 1hpa/s. Arrows: 850mb wind anoma-
lies. Arrow scales are in the top right corner of each panel.
1995 are weaker than in QTCM-CR or in NCEP (fig.3c-e),
whereas results of TIMACS-PAC compare relatively well to
QTCM-CR (figs.3e-f). Consistently with Su et al. [2005],
this illustrates for the Pacific-Atlantic atmospheric bridge,
the role of remote local air-sea interactions on teleconnection
pattern characteristics.
5.2. Waves sequence and air-sea feedbacks in the EA
We now focus on the growth of the event. The forced
downwelling oceanic Kelvin wave (K1) deepens (rises) the
thermocline (sea level) along its propagation, increasing the
oceanic heat content in Feb-March 1996 in the east EA.
The results of OLM suggest that this warming is concur-
rent with the appearance in February 1996 of downwelling
Rossby waves associated with the reflection of K1 (fig.2c-d).
Moreover, the positive ocean-atmosphere interactions, asso-
ciated with anomalous convergent inflow in the eastern EA
(fig.4a,c), contribute to reinforce and spread the westerly
WSA over the whole EA. The latter forces the downwelling
Kelvin wave packets in early spring 1996 (fig.2c) that en-
hance the warming in the eastern EA. The positive SSTA,
together with the low troposphere convergence, result in en-
hanced convection over the eastern EA in spring-summer
1996 (fig.4 left panels), which as expected is not simulated
in QTCM-PAC. Sensitivity experiments indicate that the
negative SSTA in the far eastern TP that is a minimum
in April 1996 (fig.1b) and the associated enhancement of
anomalous air subsidence and low troposphere divergence
over this region also participate to the westerly WSA inten-
sification over the EA (fig.4 right panels).
Interestingly, it is at this season that the phase-locking
between the interannual variability and the seasonal cycle
takes place in the EA [Latif and Gro¨tzner, 2000]. This
phase-locking is realistically reproduced by TIMACS [Illig
and Dewitte, 2005]: note the strongest deviations around
the ensemble mean in fig.3a-b that take place in boreal
spring-summer. Therefore, the Kelvin waves triggered in
spring 1996 in the far western EA by both convergent inflow
in the eastern EA and divergent inflow over South America
contribute to the development of warm SST anomalies in EA
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at the peak phase of the seasonal phase-locking, i.e. when
the seasonal weakening of the trade wind in the west and the
equatorial upwelling in the east are maximum. We propose
that this conjuncture explains the 1996 EA warming.
At the mature phase of the event (June 1996), the equato-
rial zonal circulation shows a zone of anomalous ascent that
extends eastward and takes place over almost the whole EA
up to Greenwich line, with descending motion confined in
the Gulf of Guinea and on the western Africa (fig.1e, fig.4).
In the low troposphere, the convergent flow is associated
with easterly anomalous winds in the far eastern EA which
contribute to the convergence and the enhanced convection
over the warm SSTA region (fig.1c, fig.4). The westward
displacement of the warm SSTA and the cooling in the far
eastern EA (fig.4, left panels) are associated with coupled
instabilities that advect the SSTA through non linear pro-
cesses. The latter are associated with downwelling Rossby
waves from the reflection of the Kelvin waves and intensi-
fied by the anomalous easterlies in the far eastern EA (fig.1a,
fig.2d).
6. Summary and Conclusions
The 1996 warming in the EA is documented and inter-
preted through the comparison of observations and ensemble
simulations of an intermediate coupled model of the Tropi-
cal Atlantic. It is shown that a simple linear model is able
to simulate most aspects of this particular warming (phase
and amplitude), with skills comparable to OGCMs [Illig and
Dewitte, 2005]. This points out to the privileged role of
the equatorial wave dynamics and confirms HB00’s results.
Consistently with their study, the analysis of the ocean-
atmosphere feedbacks associated with the changes in the
Atlantic Walker circulation suggests that the 1996 warming
is the signature of the Atlantic equatorial coupled mode [Ze-
biak, 1993], triggered by WSA in November-December 1995.
Atmospheric teleconnections are further documented in the
model and in the NCEP reanalysis. Results indicate that
anomalous air descent and low-tropospheric divergence over
South America associated with cold conditions in the eastern
TP led to the WSA in end of 1995 that forced downwelling
Kelvin waves in the EA. Persistent anomalous conditions in
the eastern TP further enhanced the anomalous westerlies
over the EA in boreal spring 1996 when the seasonal phase-
locking is expected.
Although with a tendency to underestimate the 1996 EA
warming, our coupled model does simulate a rectification of
the EA variability by the TP oceanic conditions and the re-
sults of various experiments with this model support the pro-
posed scenario of teleconnection. Interestingly, in June 1999,
warm SSTA (∼ 1◦C) were observed in EA, while anoma-
lous cold conditions in the TP were observed from Avril
1998 until mid-2000. Whether or not similar teleconnection
mechanisms were at play at that period would deserve fur-
ther investigation in order to test if our result could have
prediction application/implication.
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Figure 4. Left panels: Hovmuller of OLRA. CI is
5W/m2. Right panels: Mean June 1996 zonal-vertical
circulation cross section (scale in the top right corner).
The sections are averaged between 1◦S − N . The ver-
tical bars represent the eastern and western boundary
positions of the American continent.
Chapitre 4
Conclusion
Dans cette thèse, nous nous sommes intéressés à la variabilité en Atlantique Tropical aux
échelles de temps saisonnières à inter-annuelles. De par sa taille et la forme des continents
qui le bordent, ce bassin présente une variabilité à ces échelles de temps plus complexe que
le Pacifique Tropical. De par sa configuration équatoriale, il possède néanmoins des caracté-
ristiques semblables que nous avons cherché à exploiter pour documenter et comprendre sa
dynamique. Deux grands chantiers ont été menés durant cette étude. Le premier avait pour
objectif de documenter la variabilité de l’Atlantique Équatorial en termes d’ondes longues
équatoriales. Ce travail original a permis de décrire la structure verticale de l’Atlantique
Équatorial et d’étudier les propagations d’ondes longues et leurs réflexions aux frontières
méridiennes. Il a permis en outre d’élaborer la méthodologie pour le deuxième chantier qui
visait à comprendre l’impact d’ENSO sur la variabilité de l’Atlantique Tropical. Pour cela nous
avons construit un modèle d’anomalies couplé océan-atmosphère dans l’Atlantique Équato-
rial, qui nous a servi d’outil de compréhension des mécanismes de télé-connexions entre les
bassins Tropicaux Pacifique et Atlantique. Nous disposions d’un autre atout pour cette ap-
proche : le modèle atmosphérique de circulation générale QTCM (mis à la disposition récem-
ment (2002) à la communauté scientifique) dont la souplesse d’utilisation et les performances
permettaient d’envisager de construire un modèle couplé suffisamment simple pour réaliser
de nombreux tests mais suffisamment réaliste pour rendre nos résultats quantitatifs.
Nous avons donc dans un premier temps étudié la variabilité des ondes longues équa-
toriales dans une simulation réaliste de l’Atlantique (réalisée dans le cadre du projet CLIP-
PER). L’approche utilisée s’inspire d’études antérieures réalisées pour le Pacifique Équatorial.
Elle a dû néanmoins être adaptée aux spécificités de l’Atlantique Équatorial, en particulier
à cause de la proximité des côtés de l’équateur dans le golfe de Guinée et près du Brésil.
Elle a consisté en une décomposition en modes verticaux de la stratification, suivie d’une dé-
composition en modes méridiens horizontaux, puis enfin en le développement d’un modèle
linéaire d’anomalies à six modes baroclines inspiré de celui de Cane et Patton [1984]. Nous
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avons montré que le second mode barocline est le mode dominant, dont la contribution aux
courants zonaux explique plus de 40% de la variabilité totale. L’analyse des observations al-
timétriques et de la SST, des modes issus des champs CLIPPER et de la simulation avec le
modèle linéaire a ensuite permis de mettre en évidence la propagation d’ondes de Kelvin et
de Rossby, ainsi que leurs réflexions. Nous avons par exemple quantifié que le pouvoir réflec-
teur des cotes africaines à une efficacité de 65%. De manière remarquable, les performances
(par rapport aux observations) du modèle linéaire sont comparables non seulement à celles
de la simulation CLIPPER mais aussi à celles d’un modèle linéaire du Pacifique Equatorial.
Ceci indique qu’une part importante de la variabilité basses fréquences en Atlantique Equa-
torial s’explique par les ondes longues et que ces dernières devraient sans aucun doute être
observables par l’altimétrie en particulier. La difficulté de la méthode réside dans la nécessité
de séparer les modes verticaux, donc de connaître précisément la stratification dans toute
la colonne d’eau. Le développement et la maintenance des réseaux d’observations (PIRATA,
JASON, ARGO), ainsi que des simulations où l’altimétrie sera assimilée devraient permettre
dans un futur proche d’extraire cette information. Notre travail pose les bases d’une métho-
dologie qui pourra permettre de guider les analyses de données ou de produits d’assimila-
tion (MERCATOR). Les analyses préliminaires réalisées indiquent que la projection directe
du niveau de la mer déduit de l’altimétrie sur les modes méridiens théoriques pour estimer
la contribution en ondes longues équatoriales, comme elle est réalisée traditionnellement
dans le Pacifique [Delcroix et al., 2001 ; Périgaud and Dewitte, 1996 ; Boulanger and Fu, 1996], ne
permet pas d’extraire des signaux propagatifs cohérents. Ainsi, une méthode spécifique doit
être développée prenant en compte les informations sur toute la colonne d’eau. Notons que
de nombreuses méthodes d’assimilation utilisées actuellement, dont celle implémentée dans
MERCATOR, sont basées sur la projection sur la verticale de l’information contenue dans
les observations de surface (notamment dans les observations altimétriques). La projection
s’appuie généralement sur des estimations statistiques (comme les EOFs) des corrélations
entre signaux de surface et variabilité en profondeur. L’estimation de la signature des dif-
férentes ondes sur le signal altimétrique (aux échelles interannuelles) que permet notre mé-
thode pourrait être utilisée dans le cadre de l’assimilation en fournissant une base physique
pour la projection du signal sur la colonne d’eau.
Plus généralement, ces résultats suggèrent que la dynamique linéaire joue un rôle très
important dans l’ajustement océanique au forçage par le vent et donc sur les processus cou-
plés océan-atmosphère en Atlantique Équatorial. Ceci nous a donc conduit à construire un
modèle couplé de l’Atlantique Tropical selon une approche qui s’inspire des travaux de Ze-
biak [1993]. En accord avec les résultats de cette dernière étude, notre modèle couplé produit
une variabilité qui présente de nombreuses caractéristiques en SST, en niveau de la mer et
en vent zonal communes aux observations : des échelles de temps privilégiées entre 1 et 3
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ans, des échelles méridiennes en anomalies de SSTA comparables, une extension des anoma-
lies de SST aux Sud près des côtes Africaines. De plus, les dépendances du mode équatorial
par rapport au cycle saisonnier sont bien simulées par notre modèle. Nos résultats indiquent
que la variabilité de la SST et les structures spatio-temporelles associées sont en grande partie
contrôlées par le poids relatif des processus d’advection horizontale et verticale. Les oscilla-
tions mises en évidence dans le mode couplé simulé ne sont néanmoins pas auto-entretenues
et nécessitent la présence du bruit stochastique de l’atmosphère et/ou d’un forçage externe
pour imposer leur signatures.
Après avoir documenté le mode couplé propre au modèle (i.e. les caractéristiques de la
signature du couplage local), nous avons étudié le rôle d’ENSO sur la variabilité de l’Atlan-
tique Tropical sur la période 1982-2001. Les simulations réalisées ont permis de différentier
le rôle du forçage à distance de celui du couplage local. Nos résultats suggèrent que l’in-
fluence de la variabilité du Pacifique Tropical sur le bassin Atlantique constitue la principale
source de variabilité basses fréquences observée (périodes supérieures à 3 ans) en Atlantique
Équatorial. Sur l’ensemble du spectre de la variabilité, le couplage local sur cette période ne
contribuerait qu’à 5% de la variabilité en SST dans l’Atlantique Equatorial Est. Néanmoins, en
différentiant les échelles de temps de la variabilité, cette contribution s’élève à 12% pour les
périodes inférieures à 3 ans et peut atteindre 20% sur la période 1988-1997, où l’activité ENSO
est réduite. Ces chiffres correspondent bien évidemment à l’amplification du mode couplé
qui est déjà présent du fait du forçage ENSO.
Dans la configuration la plus "réaliste" (c’est à dire avec un forçage ENSO prescrit dans le
Pacifique Tropical et un couplage dans l’Atlantique Équatorial) le modèle échoue néanmoins
à simuler 2 évènements majeurs en Atlantique Équatorial détectés dans les observations : les
réchauffements consécutifs aux El Niño 1987 et 1997. Ceci est en partie dû au fait que le mo-
dèle surestime la réponse ENSO. Ce biais peut être lié au fait que les effets topographiques ne
sont pas pris en compte dans le modèle atmosphérique. L’inclusion d’un modèle de couche
de mélange simplifié (contrôlé uniquement par la température et les flux) en dehors de la
bande équatoriale ne permet pas de "corriger" cette défaillance du modèle. Ceci suggère que
ces événements sont induits par d’autres processus non pris en compte dans le modèle : par
exemple les télé-connexions atmosphériques entre moyennes, hautes latitudes et tropiques,
ainsi que les connexions océaniques entre les régions équatoriales et tropicales d’une part, et
entre les régions équatoriales et les moyennes/hautes latitudes d’autre part.
Nous avons aussi étudié le lien entre la variabilité du Nord de l’Atlantique Tropical (où
anomalies de SST sont maximales en Mars Avril Mai consécutivement à un événement El
Niño dans le Pacifique) et la variabilité équatoriale. L’impact de la rétroaction air-mer dans
158 CONCLUSION
la partie Nord de l’Atlantique Tropical sur la variabilité équatoriale est quasi nul dans le mo-
dèle. En revanche, le mode équatorial détermine la position et la phase du réchauffement
dans la partie Nord. Bien que le modèle surestime la télé-connexion équatoriale d’ENSO, ce
résultat suggère un mécanisme possible d’interaction de la variabilité équatoriale avec la va-
riabilité dans le Nord de l’Atlantique Tropical, en particulier pour l’interprétation du mode
dipolaire observé en Atlantique Tropical. Ceci nécessite d’autant plus d’attention que, dans
le modèle, le mode équatorial a une composante inter-décennale. La "projection" de cette va-
riabilité décennale sur le mode d’interaction entre mode équatorial et la variabilité dans le
Nord de l’Atlantique est une possibilité à explorer. Ceci pourra se faire par exemple à partir
de l’analyse de simulations plus longues avec un forçage ENSO dans le Pacifique Tropical réa-
liste ou idéalisé. Il est en particulier probable que la réponse de ce mode inter-hémisphérique
soit sensible aux types de forçage à distance, en d’autres termes aux types d’El Niño (central
ou côtier, faible ou intense, fréquence). De plus, il est vraisemblable que des interactions entre
le couplage local en zone équatoriale et la variabilité inter-annuelle et décennale aux hautes
et moyennes latitudes, de type NAO et/ou PDO, soit à prendre en compte pour mieux com-
prendre la variabilité dans l’Atlantique Tropical Nord et Équatorial.
A l’autre ’bout’ du spectre temporel, nous suggérons aussi l’importance des interactions
non linéaires entre variabilité inter-annuelle et cycle saisonnier. Ainsi, nous avons observé
que les manifestations du couplage local sont maximales en été boréal, lorsque l’upwelling
équatorial est maximal. Par exemple, l’événement chaud de 1996, caractérisé par des ano-
malies de température de surface dépassant 1˚C dans le golfe de Guinée entre Mai et Juillet,
est une réalisation particulière de cette variabilité couplée océan-atmosphère. C’est un des
événements les plus marquants de la dernière décennie. Nous avons donc commencé l’étude
de cet événement inter-annuel à l’aide de simulations d’ensemble. Les premiers résultats in-
diquent, qu’il est le fruit du couplage local. L’objectif des simulations d’ensemble est double.
D’une part, nous souhaitons tester la robustesse de nos simulations en étudiant le comporte-
ment dumodèle à des perturbations, type ’bruit’, du forçage, ce que nous avons exploré dans
la section 3.4. D’autre part, la méthode d’ensemble nous permettra d’explorer la sensibilité
des simulations à différents types de forçage dans le but de tester plusieurs hypothèses sur
la génération de l’événement de 1996-1997. En particulier, il sera intéressant de déterminer
les mécanismes gouvernants l’évolution de la SST qui prédominent aux différentes phases de
cet événement (croissance, maturité et décroissance).
A la lumière de ces résultats, nous proposons différentes perspectives et prolongements
de cette étude. Nous avons suggéré la présence d’une interaction entre la variabilité équa-
toriale, les télé-connexions avec le Pacifique et la variabilité dans le Nord de l’Atlantique
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Tropical. Cette interaction pourrait permettre d’expliquer certaines caractéristiques du mode
de variabilité inter-hémisphérique aux échelles décennales. Dans un cadre relativement sim-
plifié de notre modèle, il est permis d’explorer cette possibilité. Nous pouvons aussi étudier,
à la manière de An et Jin [2000], l’impact du changement de l’état moyen sur les modes cou-
plés simulés par notre modèle puisque celui est écrit en anomalies et que les états moyens
sont prescrits.
En revanche pour l’étude des événements particuliers de 88 et 98, l’utilisation de mo-
dèles plus complexes parait s’imposer. La prise en compte des effets topographiques liés à la
présence de la Cordillère des Andes entre les bassins Pacifique et Atlantique nous semble ca-
pitale. Néanmoins, nous souhaiterions aussi explorer le rôle des réflexions d’ondes à l’Ouest
du bassin avec le modèle. En effet, le rôle potentiel du courant du Brésil et de la rétroflexion
saisonnière duNECC ne sont pas pris en compte dans notremodèle : ces interactions peuvent
en effet altérer le pouvoir réflecteur de la frontière. Il est possible de modéliser l’effet de ce
courant dans le modèle linéaire, soit en jouant sur l’amplitude de l’onde de Kelvin réfléchie à
la frontière Ouest, soit en modélisant un courant de bord Ouest. Une telle approche nécessite-
rait l’analyse préliminaire de simulations plus complexes, mais surtout celle d’observations.
Enfin on peut se poser la question des performances en prévision de ce système à partir de
simulations d’ensembles forcées, dans le Pacifique, par les prévisions saisonnières réalisées
(à 3 ou 9 mois) par les grands centres de prévision. Dans ce contexte nous envisageons aussi
de coupler un modèle océanique configuré dans le Pacifique Tropical, à notre modèle.
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Nous avons déterminé par la méthode des moindres carrés la Gaussienne qui















Variabilité basse fréquence de l'Atlantique Tropical: 
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L'objectif de cette thèse est l'étude de la variabilité interannuelle en 
Atlantique Tropical: nous étudions les rôles des processus couplés liés à la 
dynamique linéaire et ceux liés à l'influence de la variabilité du Pacifique 
Tropical de type El Niño. 
 
Les résultats obtenus suggèrent que la variabilité associée aux 
propagations d'ondes de Kelvin et de Rossby joue un rôle essentiel dans 
l'ajustement océanique au forçage par le vent et plus généralement dans les 
processus couplés océan-atmosphère en Atlantique Équatorial. Les résultats de 
simulations couplées montrent que l'énergie dans la bande de fréquences 1-3 
ans est en partie liée aux interactions locales air-mer, tandis que la variabilité 
associée au Pacifique Tropical domine les basses fréquences (3-7 ans). 
 
Nos résultats soulignent la complexité du système océan-atmosphère 
en Atlantique Équatorial, dont la prédictibilité dépend fortement de la variabilité 

















Low frequency variability in the Tropical Atlantic: 
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The objectives of this thesis are to study the coupled interannual 
variability in the Tropical Atlantic associated to the linear dynamics and the 
teleconnections with the Tropical Pacific El Niño variability. 
 
 Our study suggest first that low-frequency wave dynamics (Kelvin and 
Rossby waves propagation) is to a large extent at work in the Tropical Atlantic, 
and play a significant part in the ocean-atmosphere mechanisms that can lead to 
the Atlantic Equatorial mode. The results of coupled experiments show that peak 
in SST variability in the 1 to 3 year band, as observed in the Equatorial Atlantic, 
is partly due to the local air-sea interactions, whereas remote ENSO Pacific 
forcing controls the lower frequency variability (3-7 year). 
 
Our results point out the complexity of the Equatorial Atlantic ocean-
atmosphere system which predictability depends on the Pacific ENSO conditions 
and/or the high-frequency atmospheric activity. 
 
 
